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Résumé

Les bases theoriques ainsi que les principaux types de processus métasomatiques
sont discutés selon la théorie de D.S. Korzhinskii. Les aspects
thermodynamiques, cinétiques, et les idées sur 1’auto-organisation des processus
métasomatiques sont développés conformément aux théories actuelles. Les
résultats et les techniques de I’étude expérimentale de la métasomatose sont
exposés. La relation entre la métasomatose et la formation des gisements
métalliques est discutée, et il est proposé le nouveau concept de formation de
liguide magmatique dense concentrant les minerais associé a des fluides
métasomatiques de faible densité. Une partie importante de la monographie
propose des descriptions de roches métasomatiques, de faciés, de paragenéses,
en insistant sur le contexte géologique, la pétrographie, la minéralogie, les
conditions physico-chimiques de formation et les relations aux minerais.

La monographie peut intéresser les pétrologistes, les géologues des gisements
métalliques, et les spécialistes de la métasomatose. Il peut étre utilise comme
manuel sur la métasomatose pour les étudiants de premier et second cycle.
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Avant-propos de la traduction francaise

Le texte présenté ici a été publié en russe en 1998 par Moscow Scientific World
sous 1’égide de 1’Académie russe des sciences (ISBN 5-891 176 -038- X). Il a
été traduit en francais par Jean Verkaeren (professeur honoraire, Université de
Louvain-la-neuve, Belgique) pendant la période 2000-2010, assisté de Bernard
Guy sur quelques points. L’¢édition du présent fichier a été faite par Bernard Guy
(directeur de recherche a I’Ecole nationale supéricure des mines de Saint-
Etienne) en 2013-2014. Lors d’un voyage a Moscou en 2003, ces deux
personnes ont rencontré les auteurs de 1’ouvrage, précisé quelques points
techniques, et obtenu 1’autorisation de mettre au point la présente traduction et
de la rendre accessible a la communauté scientifique francophone. La
présentation a été simplifiée en regroupant les figures a la fin de chaque
chapitre. A partir du chapitre 19, les symboles apparaissant sur les figures ne
sont pas tous traduits en francais ; nous laissons provisoirement les figures en
I’état pour éviter de retarder encore la mise en ligne de cet ouvrage. De méme la
table des matieres est donnée sans indication de la pagination du présent fichier.
Des corrections et améliorations de la présentation pourront étre apportées dans
des versions ultérieures. Merci aux lecteurs de signaler tout probléme qu’ils
pourraient repérer dans la présente édition (Quy@emse.fr).

Références bibliographiques : les références apparaissent en deux groupes : -
en langue russe : présentées en gardant la référence originale précédée de sa
traduction (dans 1’ordre alphabétique latin, différent de 1’ordre alphabétique
cyrillique) ; - en langue anglaise.

Certains articles publiés en langue russe ont fait 1’objet d’une traduction en
langue anglaise dans des revues telles que Geochemistry International,
Geological Review, etc., auxquelles le lecteur pourra se référer, le cas échéant.
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AVANT-PROPOS

Il y a plus de 40 ans, D.S. Korzhinsky publiait « Apercu des processus méta-
somatiques » [1955], dans lequel il exposait, sous une forme d'une portée
générale, mais néanmoins accessible, un point de vue totalement nouveau au
sujet du métasomatisme dont il esquissait les liens avec le magmatisme et la
minéralisation et caractérisait succinctement les principaux types de processus et
leurs relations mutuelles. Ecrit de maniére simple et intelligible, « I'Apercu »
était basé sur des investigations théoriques approfondies du probleme
[Korzhinsky, 1951;,, 1952;,, 1953,] et sur des recherches relatives aux
métasomatites faisant I'objet de monographies détaillées [Korzhinsky, 1947,
1948].

« L'Apercu des processus metasomatiques » de D.S. Korzhinsky eut une
influence considérable en Russie sur le développement des recherches
concernant les processus métasomatiques. Ceci se traduisit, avant tout, par un
énorme intérét pour le métasomatisme en tant qu'objet d'étude. On publie
beaucoup d'articles, c'est avec enthousiasme et succes qu'on suit les conférences
périodigques consacrées a différents problemes relatifs au métasomatisme et a la
minéralisation. La premiere conférence de I'Union eut lieu en 1963 [L'altération
métasomatique des roches encaissantes et son role dans la minéralisation, 1966],
la deuxieme conférence, en 1966 [Les problemes du métasomatisme, 1970], la
troisieme, en 1972 [Métasomatisme et métallogénie, 1974], la quatrieme, en
1976 [Métasomatisme et minéralisation, 1978], la cinquieme, en 1982 [Méta-
somatisme et mineéralisation, 1982]. La sixiéme fut consacrée aux phénomenes
métasomatiques dans les séries precambriennes [Les métasomatites du Précam-
brien et leur potentiel métallifere, 1989 ; Les processus métasomatiques des
séries précambriennes, 1991]. Des réunions régionales sur le métasomatisme
eurent lieu en Ukraine, en Kirghizie, dans I'Oural et en Extréme-Orient.

Il convient cependant de remarquer que, dans la plupart des articles publiés dans
les travaux des conférences et dans les pages d'autres périodiques, la description
et l'interprétation des phénomenes métasomatiques se conformaient aux idées
traditionnelles.

Cependant, le principal apport d'idees de la période 1960-1980 a été
incontestablement I'étude des métasomatites a partir de démarches methodo-
logiques nouvelles, celles de la théorie de la zonalité métasomatique de
D.S. Korzhinsky.

Les articles correspondants prennent toujours plus de place dans les travaux des
conférences et dans les pages des périodiques. Il parait des monographies ou des
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exemples de différentes formations métasomatiques concrétisent et développent
la théorie du métasomatisme de D.S. Korzhinsky. On peut, a titre d'exemples
éloquents, faire mention de la monographie « Géologie et phénomeénes
métasomatiques dans les gisements de skarns polymétalliques du Karamazar
occidental » de V.A. Zharikov [1959], du travail de V.A. Zharikov et
B.l. Omelyanenko « Quelques problémes relatifs a I'é¢tude de 1’altération des
roches encaissantes en liaison avec les recherches métallogéniques » [1965], de
celui de V.A. Zharikov « Les gisements de skarns » [1968], des monographies
de V.L. Rusinov « Principes geologiques et physico-chimiques de la propyli-
tisation » [1972], de P.V. Koval « Pétrologiec et géochimie... » [1975], de
B.l. Omelyanenko « Altérations hydrothermales périmétalliféeres des roches »
[1978]. On peut encore citer d'autres travaux portant sur diverses formations
métasomatiques du point de vue de la théorie de la zonalité métasomatique. Par
exemple, D.V. Rundqvist et coauteurs « Gisements de greisens » [1971], I.P.
Shcherban « Conditions de formation des métasomatites périmétalliferes de
basse température » [1975], G.T. Volostnykh « Argilisation et minéralisation »
[1972], Yu.V. Kazitsin « Métasomatisme au sein de la crodte terrestre », « Les
métasomatites périmétalliferes de Transbaikalie » [1972, 1979], V.G. Kushev
« Métasomatites alcalines du Précambrien » [1972], etc.

En tout cas, vers la fin des années 1970, les principaux types de métasomatites
étaient tous décrits ; on avait étudié la composition minéralogique de celles-ci,
leurs parageneses, la structure des gites et mis en évidence, a un certain degré,
leurs particularités génetiques. Autrement dit, la description « formelle » des
métasomatites était quasi parachevée.

Au cours des années 1970, les travaux de V.A. Zharikov, G.P. Zaraisky et
I.P. Ivanov ont ouvert une nouvelle voie dans l'investigation des processus
métasomatiques : la modélisation expérimentale de la zonalité métasomatique.
Au cours des vingt et quelques dernieres années les principaux types de
métasomatites ont tous été reproduits : meétasomatites alcalines, skarns calciques
et magnésiens, greisens, quartzites a andalousite et a seéricite, propylites,
bérésites, argilisites, etc. On a, pour beaucoup de familles métasomatiques,
déterminé les conditions limites de leur élaboration (en fonction de T, P, des
activites de H,O, CO,, S, HCI, NaCl et autres constituants), on a établi les
vitesses de croissance des colonnes de diffusion et les conditions nécessaires a la
pénétration du métasomatisme d'infiltration. Des recherches importantes parti-
culierement nombreuses portant sur la métasomatose expérimentale ont été
effectuées a I'Institut de mineralogie expérimentale, au laboratoire de
G.P. Zaraisky. Son livre « Zonalite et conditions de formation des roches
métasomatiques » [1989] a genéralisé un matériel original de la plus haute
importance et livré une bibliographie relativement exhaustive. Les travaux
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relatifs a la modélisation expérimentale des phénomeéenes métasomatiques n‘ont
pratiquement pas d’égal dans les recherches menées a 1'étranger.

Une deuxiéme voie ayant donné lieu a un nouveau développement de la théorie
de la zonalité métasomatique de D.S. Korzhinsky a eu pour objet la déter-
mination quantitative des parametres relatifs aux équilibres des phases au sein
des colonnes métasomatiques a I'équilibre local, reproduites au Département de
minéralogie expérimentale. L'acquisition de résultats importants au cours des
recherches théoriques et expérimentales a mis en évidence les possibilités d'une
description quantitative de la facon dont les paragenéses meétasomatiques
dépendent de la température, de la pression et de I'activité des constituants dans
une solution. On a, en premier lieu, réalisé une étude expérimentale systé-
matique portant sur les principaux systemes de formation des roches dans des
conditions de régime parfaitement mobile de I'eau, du dioxyde de carbone, de
HCI, KCI et NaCl [Zharikov et al., 1972 ; Ivanov, 1984 ; Hemley et al., 1961 ;
Frantz & Popp, 1979, 1980 ; Zharikov, 1991 ; etc.]. Ces recherches ont permis
non seulement de déterminer le champ de stabilité des principales paragenéses
des roches métasomatiques, mais aussi d'obtenir, a partir de données expé-
rimentales, les caractéristiques thermodynamiques des minéraux et de leurs
constituants pour des valeurs élevées des parametres. Un rdle important a ce
sujet a aussi été joué par l'utilisation concomitante des caractéristiques thermo-
dynamiques qu’on connaissait pour les minéraux les plus simples [Robie et al.,
1978 ; Naumov et al., 1971].

D'autres recherches ayant peut-étre joué un rdle décisif dans le calcul des
réactions métasomatiques ont porté sur I'élaboration de méthodes de calcul des
caractéristiques thermodynamiques relatives aux constituants des solutions
aqueuses d'électrolytes pour des valeurs élevées des parametres. Ceci a occupe
de nombreux chercheurs, mais ce sont les travaux de G. Helgeson [Helgeson &
Kirkham, 1974, 1982 ; Helgeson et al., 1978 ; etc.] qui y ont joué le réle
principal.

Enfin, un pas décisif dans le calcul des colonnes métasomatiques a été fait par
Yu.V. Shvarov [1976], qui a élaboré un programme de calcul de la composition
a l'équilibre d’un systeme a phases hétérogenes et composants multiples
(programme « Gibbs »). L'application successive du modele d'équilibre aux
difféerentes zones de la colonne métasomatique (« méthode des réacteurs
successifs ») donne une image de la zonalité métasomatique et des parametres
quantitatifs de celle-ci. Les calculs faits sur base du programme Gibbs en
recourant a la methode des réacteurs successifs s'utilisent avec succes pour
I'analyse des diverses métasomatites, en particulier, des métasomatites peri-
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métalliferes [lvanov et al., 1979 ; lvanov & Borisov, 1980 ; Grichuk et al., 1982,
1984 ; Ryzhenko et al., 1977, etc.].

En ce qui concerne I'histoire du développement de la théorie de la zonalité méta-
somatique, il convient de signaler certaines publications spécialement consa-
crées a l'analyse approfondie des équations de la zonalité métasomatique, a leur
contenu mathématique, aux voies et possibilités de leur résolution quantitative,
méme dans des cas plus complexes [Balashov, 1985, 1992 ; Demine et al.,
1979 ; Zaraisky et al., 1989 ; Frantz & Mao, 1976 ; Lichtner, 1991 ; Lichtner &
Balashov, 1993 ; Guy, 1993 ; etc.]. Il se développe une nouvelle voie relative a
la modélisation de la zonalité périodique résultant de l'auto-organisation d'un
systeme métasomatique [Rusinov & Zhukov, 1994].

En évaluant I'état des recherches dans le domaine du métasomatisme, on voit
aisément que, depuis 1’époque des derniéres généralisations [Korzhinsky, 1953 ;
Zharikov & Omelyanenko, 1965 ; Omelyanenko, 1978], un matériel énorme a
été accumulé tant dans I'étude des familles métasomatiques individuelles que
dans la théorie du métasomatisme. De nouvelles voies ont vu le jour, a savoir la
modélisation expérimentale et informatique des processus métasomatiques. C'est
pourquoi il a paru naturel et rationnel d'écrire un nouvel ouvrage de portée
générale exposant les bases de la conception actuelle de la théorie du méta-
somatisme, ainsi que des caractéristiques générales succinctes des principaux
types de métasomatisme, et d'examiner les idées actuelles quant aux liens
existant entre métasomatisme et magmatisme, minéralisation et autres phéno-
meénes géologiques.

L'ouvrage présenté ici poursuit cet objectif. A la différence des synthéses
antérieures, la presente monographie a été ecrite par un large collectif d'auteurs
sous la rédaction genérale de V.A. Zharikov et V.L. Rusinov. La premiére partie
théorique a été écrite par V.A. Zharikov (chapitres 1-3), N.N. Pertsev (section
« Pression de cristallisation... » du chapitre 2), V.L. Rusinov (chapitre 4) et
G.P. Zaraisky (chapitre 5). La deuxiéme partie traitant des relations mutuelles
entre métasomatisme, magmatisme et minéralisation a été redigée par
A.A. Marakushev utilisant des données de Yu.B. Shapovalov (chapitres 6, 9, 10)
et V.L. Rusinov (chapitres 7, 8, 11). Dans la troisieme partie, on expose les
principes de la classification des roches métasomatiques et on en présente la
systématique au chapitre 13 (B.l. Omelyanenko), ainsi que la systématique
physico-chimique des familles métasomatiques au chapitre 14 (V.L. Rusinov).
Apres quoi, on donne les caractéristiques des familles métasomatiques les plus
importantes et des types de processus métasomatiques : métasomatites des
complexes magmatiques alcalins ultrabasiques et fénites au chapitre 15
(I.T.Rass), skarns au chapitre 16 (V.A. Zharikov, N.N. Pertsev,
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K.V. Podlessky), greisens au chapitre 17 (V.L. Rusinov en collaboration avec
G.P. Zaraisky), propylites au chapitre 18 (V.L. Rusinov), quartzites secondaires
au chapitre 19 (S.S. Abramov), bérésites au chapitre 20 (O.V. Andreeva),
métasomatites alcalines au chapitre 21 (B.l. Omelyanenko), gumbéites au
chapitre 22 (V.L. Rusinov en collaboration avec M.S. Seredkin), argilisites au
chapitre 23 (O.V. Andreeva en collaboration avec V.A. Golovin) et méta-
somatites des zones de cisaillement et de failles profondes au chapitre 24 (V.L.
Rusinov en collaboration avec B.l. Omelyanenko).

La mise a contribution d'un collectif relativement large pour la rédaction d'une
monographie n'a pas seulement eu des aspects positifs, mais a aussi présente
certaines difficultés. Le coté positif est évident : chacune des sections a éte
rédigee par des spécialistes ayant travaillé de nombreuses années avec succes
sur ces probléemes. En revanche, l'individualité des auteurs a eu pour conse-
guence qu'on n'est pas parvenu a obtenir entierement l'unité dans I'exposé du
matériel lors de la définition du caractére des différentes familles métasoma-
tiques. La principale complication est, toutefois, a chercher dans le fait que
différents auteurs ont traite differemment certaines questions complexes de
génétique. Ceci ne concerne pas les bases de la théorie de la zonalité méta-
somatique — ici, les auteurs sont unanimes non seulement pour reconnaitre son
essence (il n'est déja plus possible de la mettre en doute) — ni, de méme, la
portée majeure de la méthodologie dans la connaissance du métasomatisme. Les
divergences de vues ne concernent pas tellement les questions connexes qui ont
fait I’objet de preuves : lien entre magmatisme, métasomatisme et minéralisa-
tion, provenance des solutions métalliféres, causes du dépdt de minerais. La
situation rappelle de loin la fameuse discussion des années vingt sur le role du
«gaz acide» et de la «solution alcaline» dans la minéralisation (voir
T.S. Lauring « La nature du fluide minéralisateur »). Cette question concernant
particulierement les causes de I'évolution d'un processus postmagmatique est
réapparue a maintes reprises, tant apres la discussion qui vient d'étre rappelée
qu’apres I'émergence de 1'hypothése portant sur la différenciation hydrothermale
acide-alcaline de D.S. Korzhinsky [1957] (voir références aux sections corres-
pondantes). Ceci traduit, probablement de maniére objective, non seulement la
complexité du probléme, mais aussi la multiplicité des mécanismes possibles.
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Les éléments de discussion relatifs a ces problémes génétiques et a certaines
autres questions ne sont, a notre avis, pas a prendre comme une lacune du livre.
L'existence de points de vue différents (si ceux-ci sont suffisamment fondés)
contribue sans aucun doute a la compréhension de l'essence des phénomeénes.
Nous espérons que le présent ouvrage suscitera de l'intérét et se révélera utile
pour un large groupe de spécialistes. V.A. Zharikov V.L. Rusinov

16



Premiere partie
BASES THEORIQUES
DU METASOMATISME
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Chapitre 1

NOTIONS GENERALES
RELATIVES AU METASOMATISME

1.1. Définition du métasomatisme

Métasomatose, métasomatisme, processus métasomatiques, autant de syno-
nymes en pratique. Néanmoins, par métasomatose certains chercheurs entendent
un processus métasomatique spécifiqgue (métasomatose potassique, sodique,
etc.), alors que par métasomatisme ils comprennent I'ensemble des altérations
métasomatiques dans leur globalité. Il existe plusieurs définitions du
métasomatisme, la plus compléte apparait toutefois étre la suivante, qui en
principe répond a la notion de métasomatose formulée par D.S. Korzhinsky
[1955].

Les processus métasomatiques sont des processus d'altération des roches et
minerais ayant lieu par remplacement de certains minéraux par d'autres,
processus qui s'accompagnent d'une modification de composition chimique de
ces roches ou minerais et s'accomplissent sous I'action de solutions liées a des
processus endogenes internes de la Terre, avec conservation, dans I'ensemble, de
I'état solide de ces roches et minerais.

Cette définition dégage définitivement le métasomatisme parmi les autres
processus endogenes. Elle indigque avant tout la maniére ou le mécanisme de
réalisation du processus, a savoir le remplacement de certains minéraux par
d'autres. Cette question sera examinée en détail ci-dessous, mais remarquons
d'emblée méme que c'est une importance tout a fait prédominante, déterminante,
que revét le processus de mise en solution de minéraux et de précipitation
simultanée a ce méme endroit d'un autre ou d'autres minéraux de néoformation.
En témoigne la présence catégoriqgue dans les métasomatites de
pseudomorphoses, habituellement formées dans un minéral préexistant par
certains minéraux neoformeés. Cette particularité des processus métasomatiques
a trouve sa généralisation dans une regle connue sous le nom de "regle de
constance des volumes dans la métasomatose”, formulée il y a de nombreuses
années par V. Lindgren [1925]. On pourrait penser qu’il peut y avoir un autre
mécanisme, le remplacement ion par ion, qui intervient dans le cas du
remplacement de minéraux de volume et structure proches .Cependant, des
experiences intéressantes effectuées par J. Wyart [Wyart & Sabatier, 1956] avec
une solution de Na enrichie en 50 ont montré que le remplacement de
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I'adulaire par de l'albite s'accomplit au cours d’un mécanisme de dissolution-
précipitation.

Une deuxiéme tres importante composante de la définition du métasomatisme,
en tant que processus s'effectuant avec conservation globale de I'état solide de la
roche, implique que le volume des pores occupés par la solution est extré-
mement peu important en comparaison du volume de la roche et que toute la
matiere existant dans les pores s'y trouve a I'état dissous. Cette propriété des
processus métasomatiques les distingue radicalement des phénomenes
magmatiques et du remplissage de vides ou de fissures ouvertes. La cristalli-
sation de bains ou la cristallisation a partir de solutions dans un volume libre
(cavités, fissures ouvertes, etc.) se fait suivant le principe eutectique et le
principe eutonique par opposition au métasomatisme au point de vue directivite.
Nous en apporterons ci-dessous les preuves indispensables, nous remarquerons
donc ici que le signe distinctif du métasomatisme est la tendance a la réduction
du nombre de minéraux et a la formation de roches monominérales au fur et a
mesure de I'evolution du processus. En revanche, le principe eutectique et le
principe eutonique prévoient l'augmentation du nombre de minéraux au cours de
la cristallisation.

Conformément a sa définition, le métasomatisme évolue avec modification de la
composition chimique du protolithe, c'est-a-dire qu'on a en vue des altérations
du protolithe au cours desquelles il y a modification de la teneur en constituants
pétrogénétiques (et métalliféres). Les altérations de roches pour lesquelles il y a
seulement modification de la teneur en eau et en dioxyde de carbone, c'est-a-dire
ou ont lieu des réactions d'hydratation-deshydratation, carbonatation-
décarbonatation, ne sont pas des altérations métasomatiques, mais se rapportent
traditionnellement aux phénoménes metamorphiques. L'apport-départ de H,O et
CO; releve du métamorphisme ; I'apport-départ non seulement de H,O et CO,,
mais aussi d'autres constituants releve du métasomatisme : telle est la limite
universellement admise entre métamorphisme et métasomatisme.

Il existe toutefois aussi d'autres opinions sur la démarcation entre métamor-
phisme et métasomatisme. Ainsi, V.S. Sobolev [Les faciés du métamor-phisme,
1970], considérant la large extension des processus métamorphiques dans
lesquels il y a modification de la teneur en alcalins (habituellement un apport), a
estimé qu’il est possible de faire la différence entre métamor-phisme,
métamorphisme alcalin et métasomatisme. On peut aussi mentionner d'autres
travaux, montrant que dans les processus métamorphiques il se produit une
modification relative de la teneur non seulement en alcalins, mais aussi en autres
constituants [Krylova et al., 1972 ; Davydchenko, 1983 ; Glebovitskiy &
Bushmin, 1983]. C'est pourquoi une démarcation rigoureuse des processus
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métamorphiques et métasomatiques doit étre basée non pas sur une modification
des teneurs, mais plutdt sur le régime thermodynamique des constituants. Aux
processus métamorphiques se rapportent les processus ayant lieu en régime
parfaitement mobile de H,O et CO, ; aux processus méetasomatiques, ceux dans
lesquels un régime parfaitement mobile ne caractérise pas seulement H,O et
CO,, mais aussi d'autres constituants pétrogenétiques (alcalins, CaO, MgO, etc.,
jusqu'au régime parfaitement mobile de tous les constituants). Il convient de
remarquer que parfois la notion de métamorphisme est utilisée dans un sens
large, désignant tous les processus endogénes de transformation de matiere a
I'état solide.

Les processus métasomatiques s'effectuent sous I'action de solutions. Toutes les
particularités de composition et de structure des métasomatites sont
conditionnées par l'influence de solutions alimentant le régime de mobilité
différentielle des constituants. On examinera dans les sections respectives le role
physico-chimique des solutions dans le métasomatisme. L'influence de celles-ci
se remarque immédiatement a I'occasion d'observations géologiques. La
disparité dans la répartition des modifications dues au métasomatisme, la mise
en paralléle précise de ceux-ci avec des zones d’accidents tectoniques et de
contacts fragilises, I'énorme apport et départ de matiere, tout cela montre de
maniere incontestable le lien qu'il y a entre le métasomatisme et I'action des
solutions. A l'occasion de l'appréciation du réle des solutions dans le transport
de matiere au cours des processus métamorphiques, V. Fyfe [Fyfe et al., 1962]
examine l'alternative : ou bien les températures des processus métasomatiques
sont supérieures a 1200° C (alors, la vitesse de diffusion a I'état solide acquiert
une portée géologique significative), ou bien le transport de matiere s'effectue
par l'intermédiaire de solutions ; il en conclut que cela confirme
catégoriquement le role exclusif de ces dernieres.

Les solutions entrainant le métasomatisme se présentent, d'un point de vue
géenéral, sous forme de solutions hydrothermales (ou plus rarement de fluides
hydrothermaux), indépendamment du fait qu'elles se trouvent a I'état liquide
proprement dit ou a I'état supercritique. Il importe a ce propos de souligner que,
si I'on exclut les formations liées a l'activité volcanique ou subvolcanique, on
n'observe pas de différence essentielle entre les métasomatites de basse, de
moyenne et de haute températures pour ce qui est de la structure des corps
métasomatiques, de l'apport-départ de matiere et autres particularités (si, bien
entendu, on néglige la plus grande importance qu’ont par nature les facteurs
cinétiques pour les métasomatites de basse temperature et la plus vaste extension
qu’ont les métasomatites de haute température). Ceci témoigne du fait que le
métasomatisme est occasionné par des solutions liquides ou "quasi liquides”,
similaires au point de vue propriétés. Ces solutions se distinguent des gaz par

20



leur densité relativement élevée, la grande solubilité des constituants et leur
degré de dissociation marqué. La figure 1.1 donne un diagramme T-P qui
montre les points critiques de l'eau, d'une solution de NaCl, ainsi que les
« isochores critiques », et dans laquelle sont portés les paramétres T—P des
inclusions de gaz-liquide, ces données provenant de nombreux gisements
métalliferes hydrothermaux d'apres [Naumov & Tugarinov, 1969]. Bien que la
détermination des paramétres T—P des inclusions de gaz-liquide soit affectée par
des erreurs connues, il est aisé de voir que les points se situent en majeure partie
dans une plage présentant les propriétés d'un liquide.

On remarquera qu’on a, ces derniers temps, publi¢ de nouveaux travaux
montrant le role possible d'une phase gazeuse dans le transport de matiére.

1.2. Les types de processus metasomatiques,
leur lien avec le magmatisme et le métamorphisme

Le meétasomatisme est d a I'action de solutions ; c'est pourquoi la fagon dont se
fait le transport de la matiére se trouvant en solution a une importance
déterminante dans l'apparition des processus metasomatiques, des apport et
départ de matiére, et dans les particularités structurales des corps métasomati-
ques. D.S. Korzhinsky a, en fonction de ces éléments, distingué deux types
extrémes : la métasomatose par diffusion et la métasomatose par infiltration. On
rapporte aux processus métasomatiques de diffusion ceux dans lesquels le
transport des constituants s'effectue par diffusion au sein de la solution aqueuse.
Dans la métasomatose d'infiltration le transport de matiere s'effectue par
déplacement de la solution qui percole ou s’infiltre dans les roches. Les
conditions régnant dans la nature font certes que ces cas extrémes se rencontrent
rarement ; c'est d'ordinaire a une combinaison de ceux-ci que l'on a affaire.
Néanmoins, la prédominance de I'un ou l'autre mode de transport de la matiére
se traduit clairement dans les proportions et la structure des corps
métasomatiques. Les métasomatites de diffusion sont essentielle-ment limitées
en dimensions (des dizaines de centimetres ou quelques meétres, rarement plus),
sont clairement associées a des fissures, des surfaces de contact et présentent
une modification progressive de composition des minéraux et roches qui les
constituent. En revanche, le métasomatisme d'infiltration peut affecter
d'importantes séries de roches avec modifications abruptes de composition des
métasomatites. On examinera ci-dessous en détail la similitude et les différences
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qui existent dans la structure des métasomatites de diffusion et des
métasomatites d'infiltration.

Aux processus métasomatiques proprement dits se rapportent des processus
liés aux forces internes, endogénes de la Terre. Une telle restriction est
conventionnelle, mais semble tout a fait fondée, et voici pourquoi : les processus
de remplacement avec modification de composition chimique des roches sont
habituels, méme dans les zones d'hypergenése. Cependant, dans ces conditions,
des facteurs qui n'ont pas d'importance décisive lors du métasomatisme
endogeéne, tels que vitesse de réaction réduite et parametres cinétiques, influence
des forces superficielles, intervention de matiére orga-nique vivante, etc.
acquiérent une importance considerable. C'est pourquoi il est préférable de
désigner spécialement les processus correspondants sous le terme de
metasomatisme hypergene. Encore plus conventionnelle est la limite entre les
processus métasomatiques endogenes, qui ont lieu au sein de la crodte terrestre
et du manteau de la Terre. Mais, méme dans ce cas, il est préférable de mettre
spécialement a part le métasomatisme mantellique, étant donné que les
principales particularites de celui-ci sont conditionnees par le fait que, dans des
conditions mantelliques, le milieu actif est représenté par une solution-saumure
fortement concentrée s'approchant par ses pro-priétés d’un bain de fusion.

Les processus métasomatiques ayant lieu au sein de la crodte terrestre sont
indissolublement liés a des phénoménes magmatiques. Pour certaines méta-
somatites ce lien est évident d'un point de vue géologique, elles se situent dans
les zones ou prennent naissance des bains magmatiques, dans les parties proches
de contacts ou au sein de massifs intrusifs méme. Pour d'autres métasomatites le
lien avec le magmatisme s'établit sur base d'indices géochimiques et sur base des
particularités de I'évolution des solutions hydrothermales, prédéterminées par
leur nature magmatogene.

En soulignant le lien qui existe entre meétasomatisme et magmatisme,
D.S. Korzhinsky [1955] subdivisa I'ensemble des processus métasomatiques en
deux grands groupes : I. Processus métasomatiques du stade magmatique et II.
Processus métasomatiques du stade postmagmatique.

Au premier groupe se rapportent les métasomatites qui se forment dans les
roches encaissantes au cours de la période de naissance et de mise en place de
bains magmatiques, sous l'influence des solutions se séparant des masses
magmatiques liquides. En revanche, les processus metasomatiques du deuxieme
groupe se développent apres solidification et cristallisation des massifs intrusifs
avec lesquels elles ont un lien spatial, en provoquant aussi bien 1’altération des
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roches intrusives elles-mémes. Ces processus sont liés a l'action des solutions
résiduelles ayant pris naissance dans des chambres magmatiques plus profondes.

Les processus métasomatiques du stade postmagmatique se subdivisent a leur
tour en : Il A. Processus métasomatiques du stade alcalin précoce ; Il B.
Processus meétasomatiques du stade de lessivage acide et de précipitation
associée ; Il C. Processus meétasomatiques du stade terminal du processus
hydrothermal.

Une subdivision optimale du métasomatisme du stade postmagmatique est basée
sur une singularité géochimique remarquable du processus hydrothermal
postmagmatique, se traduisant par la modification fondamentale du régime
d'acidité des solutions magmatogenes. Au cours du processus postmagmatique
I'acidité des solutions augmente graduellement, atteint un maximum, apres quoi
a lieu une inversion et I'acidité de celles-ci diminue.

Cette particularité de I'évolution des solutions liées a leurs sources magma-
tiques fut formulée clairement pour la premiére fois par D.S. Korzhinsky [1955,
1957] en tant qu'hypothése de la différenciation hydrothermale acido-alcaline.

I1'y a lieu ici de souligner quelques points. En premier lieu il faut rappeler que
les idées relatives au rble essentiel joué par l'acidité d'une solution hydro-
thermale et par les réactions (de neutralisation) de celle-ci avec les roches
encaissantes, au sujet du transport et de la précipitation des constituants
métalliferes, font, depuis longtemps, l'objet constant de discussions dans la
litterature géologique. Peut-étre, les divergences de vue les plus vives ont-elles
été mises en évidence dans la discussion qui a eu lieu a la fin des anneées trente
et a paru dans les pages de la revue "Economic Geology" [Graton, 1946]. Gaz
acide ou solution alcaline — principaux fluides minéralisateurs — représentent des
points de vue opposeés ; le premier a été avancé par K. Fenner, N. Boous,... ; le
second a été défendu par L. Graton, K. Ross, D. Cheller,... Il a méme existé, a
titre de variantes, des compromis de E. Ingerson & G. Morey, etc.

En second lieu, une vaste pratique de la géologie a montré qu'il existe des
corrélations d'age bien définies entre métasomatites différentes, entre meta-
somatites et minerais, quand ils et elles sont liés & un méme cycle géochimique.
Ainsi, par exemple, les métasomatites de type skarns se forment toujours plus tot
que les greisens ; la minéralisation des bérésites et des argilisites est quelque peu
plus tardive, elle a lieu plus tard que le métasomatisme périmétallifere
proprement dit. On pourrait citer beaucoup d'autres paralléles similaires, ce qui
a, d'un assentiment général, été expliqué par l'action de différentes solutions
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liées a la ségrégation de celles-ci a partir du foyer et a leur irruption par vagues
d'ages différents.

La nouveauté fondamentale qui émerge de I'hypothese de D.S. Korzhinsky
relative a la différenciation hydrothermale acido-alcaline réside dans le fait qu'il
a réussi a trouver une cause essentielle déterminant I'ensemble des particularités
fondamentales d'un processus postmagmatique. Il est apparu que le facteur
principal est la modification fondamentale de [l'acidité des solutions
hydrothermales elles-mémes, passant de solutions alcalines a des solutions
acides, revenant ensuite a des solutions alcalines. C'est justement cette évolution
interne des solutions elles-mémes qui conditionne les relations existant dans le
temps et dans I'espace entre metasomatites différentes, entre métasomatites et
minerais, et qui établit un pont entre régime acide et régime alcalin des
solutions.

D'autres facteurs, température, profondeur, composition des roches encaissantes,
apparaissent étre plus spécifiques et déterminent la physionomie concrete des
métasomatites et minerais, mais ne constituent pas le mécanisme essentiel de
I'évolution des solutions postmagmatiques.

La théorie de I'évolution acido-alcaline des solutions magmatiques, issue de
I'nypothése de D.S. Korzhinsky jouit a I'heure actuelle d'un large consensus et a
été élaborée de facon suffisamment poussée du point de vue physico-chimique.

On peut, en fonction du contexte géologique, faire une distinction entre auto-
métasomatose, metasomatose de contact, métasomatose perifilonienne et
métasomatose régionale. Les cas ne sont pas rares ou les types de meta-
somatisme qu’on rencontre dans I'espace et dans le temps se relaient I'un I'autre.

L'autométasomatose  (ou  métasomatose simple) englobe  d'apres
D.S. Korzhinsky les parties apicales des corps magmatiques et les formations
filoniennes qui y sont associées. L'autométasomatose se distingue habituelle-
ment par de légeres modifications affectant des masses importantes de corps
magmatiques. On peut citer comme exemples de processus typiques d'auto-
métasomatose l'albitisation d'intrusions de granitoides ou la serpentini-sation de
roches ultrabasiques. Ainsi que I'indique leur appellation, ces processus sont lies
au stade postmagmatique précoce.

Les métasomatites de contact offrent le plus de variété et de spécificité. Ce
sont, avant tout, diverses formations de skarns se développant au stade post-
magmatique précoce au contact d'intrusifs avec des roches carbonatées ou au
contact entre roches encaissantes aluminosilicatées et roches carbonatées,
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lorsqu'elles sont situées dans une zone d'auréole de contact avec des intrusions
de haute température. Les formations de skarns sont des formations de contact
au sens spatial comme au sens génétique, étant donné que leur élaboration est
liée a lirruption de solutions dans la zone de contact entre des milieux
carbonatés et aluminosilicatés se trouvant en désequilibre physico-chimique et a
la réaction résultant de leur interaction. Les skarns sont normalement des
formations de contact-infiltration, mais, dans le cas ou c’est I’importance de
I’interaction des deux milieux en déséquilibre chimique qui est prédominante, ce
sont des formations bimétasomatiques.

Aux processus de contact se rapportent de puissants processus de "lessivage au
voisinage d’un contact" (terme di a D.S. Korzhinsky), se passant au cours du
stade acide et affectant les parties proches du contact des intrusions et des roches
encaissantes.

Les exemples les plus frappants sont les greisens et les quartzites secondaires.
Les processus metasomatiques de lessivage au voisinage d’un contact
remplacent dans 1’espace (en direction du contact) et dans le temps l'auto-
métasomatisme du stade précoce.

On rapporte aux métasomatites périfiloniennes un type de métasomatite
largement répandu, lié a la formation de gisements filoniens (et de stockwerks).
On les appelle souvent périmétalliferes, bien que dans des conditions bien
définies (milieu aluminosilicaté), au moment de leur formation, elles devancent
quelque peu le dép6t métallifere. Les métasomatites périmétalliferes se forment
dans une large plage de température (des plus hautes aux plus basses
températures), mais elles sont toujours liees au stade acide du processus
postmagmatique. Remarquons toutefois qu’un métasomatisme qui est considéré
comme perifilonien du point de vue morphologique, peut aussi se développer a
d’autres stades du processus hydrothermal.

Le métasomatisme régional (local) se manifeste dans un environnement
géologique varié. La métasomatose alcaline (K, Na) des stades magmatique et
postmagmatique précoce ayant lieu aux horizons profonds de la crolte terrestre
présente une distribution régionale. Il y a développement régional, dans des
conditions de profondeur modérée et méme de faible profondeur, de zones
externes de processus "périmétalliferes”, tels que la greisénisation, le
métasomatisme a quartz-sericite, la propylitisation, etc. Il convient de souligner
des associations bien connues : les zones de metasomatisme intensif sont, en
regle générale, bordées de zones de faible altération, ayant une extension locale.
Ces derniéres, a leur tour, se localisent a [D’intérieur d’une auréole de
métamorphisme. Nous avons déja remarqué que les difficultés pour faire la
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distinction entre zones métasomatiques externes et zones métamorphiques ont
eu leur répercussion sur I’individualisation du "métamorphisme alcalin" ; on
peut également signaler les problemes apparaissant dans la distinction entre
zones externes de propylitisation et altération métamorphique de séries
volcaniques en roches vertes. Tout cela refléte, par ailleurs, 1’étroit lien de
parenté qui existe entre métamorphisme et métasomatisme, dus tous deux a
I'action de solutions hydrothermales d'origine magmatogéne. "Processus
magmatiques, métamorphiques, métasomatiques et métallogéniques endogenes
sont indissolublement liés entre eux [D.S.Korzhinsky, 1955, p. 363].
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Fig. 1.1. Conditions de T-P des processus magmatiques et métasomatiques d'apres les
données issues de I’étude des inclusions du bain.

En traits interrompus — courbe du solidus du systéme granite-eau et courbe de 1’équilibre
diphasé gaz-liquide du systeme H,O-NaCl. 1 - bains magmatiques ; 2 — fluides
postmagmatiques des granitoides et de leurs métasomatites ; 3 — solutions hydrothermales des
gisements métalliféres d'apres les données de nombreux auteurs
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Chapitre 2

THERMODYNAMIQUE
DES SYSTEMES METASOMATIQUES

2.1. L'équilibre local
et les types de systemes métasomatiques

L'equilibre dans les systemes métasomatiques

La transformation métasomatique de roches et de minerais constitue bien
entendu un processus irréversible. Cependant, la particularité de I'évolution des
processus métasomatiques endogeénes réside dans le fait que la modification des
parametres externes qui entrainent les transformations évolue beaucoup plus
lentement que les processus d'adaptation du systéme vis-a-vis de ces parametres.
Il se trouve, de la sorte, qu'a chaque instant donné, en chaque endroit donné de
I'espace, le systeme est entierement en équilibre avec les parameétres qui en
déterminent 1’état. Un pareil état de choses a été appelé équilibre local. Cette
appellation a été introduite dans les années 1950 par D.S. Korzhinsky [1950,
1957]. Peu apreés, une notion similaire est apparue sous I'appellation "d’équilibre
mosaique™ dans des monographies et des manuels de thermodynamique
[Bazarov, 1961].

Il convient de souligner ici que la notion d'équilibre local découle directement de
la conception, en principe nouvelle, de I'équilibre thermodynamique, formulée
clairement pour la premiere fois par D.S. Korzhinsky [1949, 1957].
Traditionnellement, en thermodynamique, on entend par systéme a I'équilibre un
systeme dont le potentiel thermodynamique est minimum (U est I'énergie
interne, F I'énergie libre, G le potentiel isobare, etc.), a variables d'état
(parametres indépendants) du systéeme constantes et a paramétres intensifs égaux
dans les phases. Dans un tel systéeme tous les processus naturels sont acheves et
le systéme demeure invariable, inactif pour des variables d'état constantes dont
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le nombre est égal & K+2 dans un systtme thermodynamique simple'. Une
pareille notion liait forcément le concept d'équilibre a 1’idée d'un systéme
entierement épuisé, "paralysé”. Cette interprétation n'a pas seulement été le fait
des thermodynamiciens : de la est née I'idée de "mort thermique de I'Univers"
[Krichevskiy, 1962].

Cependant, il n'en va pas du tout de la sorte et D.S. Korzhinsky [1957] souligna
pour la premiére fois que le concept d'équilibre définit sans ambiguité
I'interdépendance des paramétres du systeme et nullement leur comportement.
En changeant quelque peu la formulation de D.S. Korzhinsky, on peut dire qu'un
systeme est a I'équilibre quand son potentiel thermodynamique est minimum,
I'état de ce systéme étant entierement défini par les K+2 parametres
indépendants (variables d'état ou facteurs d'equilibre, ce sont la des désignations
différentes des parametres indépendants du systeme). Ceci étant, il est
indifférent que ces facteurs soient constants ou qu'ils se retrouvent dans un
processus de transformation. Ce qui est important, c’est qu'a chaque instant I'état
général du systeme est défini par K+2 parametres indépendants, de sorte que le
systeme présente un minimum du potentiel thermodynamique. Autrement dit, la
vitesse de relaxation du systéeme doit étre élevée par rapport a la vitesse de
variation des variables d'état.

Il existe des preuves rigoureuses de I'équilibre total de I'état d'un systéme. C'est
le strict respect de la régle des phases et de la loi de distribution des constituants
entre phases conformément a I'égalité des potentiels chimiques des constituants
au sein de ces phases. L'équation de la distribution de Nernst est une variante
particuliere de ces relations. Il est, de méme, évident qu’a 1'équilibre
thermodynamique total le potentiel thermodynamique présente un minimum
absolu, c'est-a-dire que, pour une composition chimique donnée du systeme, il
n'existe aucune autre composition de phase qui présenterait un potentiel
thermodynamique plus petit.

Dans les conditions naturelles, I'équilibre total est, bien entendu, un cas limite
dont s'approchent de nombreuses meétasomatites, particulierement les méta-
somatites de haute température. D'autre part, des recherches minutieuses
peuvent toujours mettre en évidence des cas de violation de I'équilibre total, sous
forme de reliques de minéraux en voie de remplacement (violation de la loi des

! Rappelons que se rapportent aux systémes thermodynamiques simples des systémes dans
lesquels s'effectuent seulement des processus thermiques, mécaniques et chimiques, mais dont
sont absents les phénomeénes électriques, magnétiques, etc. qui, au demeurant, peuvent
également étre caracterisés par des relations thermodynamiques similaires. Dans un systéme
thermodynamique simple le nombre total de paramétres intensifs (fi,) et extensifs (fe)
indépendants est égal a fi, + fex = K + 2.
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phases), de cristaux zonés (violation de I'égalité des potentiels chimiques) et de
quelques autres indices. Cependant, a quelque chose malheur est bon : ces écarts
nous permettent de déchiffrer le mécanisme des réactions de remplacement
métasomatique.

Les systemes se trouvant a I'équilibre total sont déterminés, comme nous l'avons
souligné, par K+2 parametres indépendants. Pour les systemes a phases
hétérogenes, ceci n'est possible que dans les conditions ou les paramétres
intensifs dépendants ont été égalisés dans toutes les phases (les parameétres
intensifs indépendants sont égaux dans I'ensemble du systéeme pour les
conditions de travail de celui-ci ou, comme on dit, dans les conditions
d'existence du systeme dans le monde extérieur). En fonction du type
thermodynamique du systeme métasomatique, ces conditions nécessaires
superposees peuvent étre diverses : dans un systeme isotherme-isobare une telle
condition est I'égaliteé des potentiels chimiques des constituants dans les phases,
dans les systemes isothermes-isochores, outre I'eégalité des potentiels chimiques,
on doit respecter I'égalité des pressions dans les phases.

Cependant, la caractéristique des processus métasomatiques naturels est
I'existence de conditions ou la pression de la phase liquide, remplissant le
volume des pores et les fissures dans les roches, est différente de (inférieure a) la
pression exercée sur la trame solide de la roche. Dans ce cas, le systéeme n'est
plus entierement a I'équilibre, puisqu'il s'y ajoute un parametre indépendant, la
pression de la phase liquide, le systéme étant alors défini par K+3 paramétres
indépendants. Un tel systeme peut toutefois étre stable aussi longtemps qu'on le
veut si ces relations P° = P sont maintenues par les conditions d'existence du
systéeme et si celui-ci présente, dans cet état, un potentiel thermodynamique
minimum. On convient d'appeler ce minimum un minimum relatif et de réserver
le terme "absolu™ a un systeme entierement a I'équilibre avec K+2 variables
d'état. C'est pourquoi il est plus commode d'appeler stables des états invariables
quelconques a nombre de parameétres indépendants égal a fi,+f., > K+2 (si leur
potentiel thermodynamique présente un minimum relatif) et de réserver la
définition "équilibre ou équilibre total” aux systemes a K+2 paramétres
indépendants, présentant un minimum absolu du potentiel thermodynamique.

Les systemes stables (avec fi,+f,, > K+2) peuvent, tout comme les systemes a
I'équilibre total, se trouver dans un état d'équilibre local, si la relaxation des
parametres internes dépendants peut s'effectuer beaucoup plus rapidement que la
variation des K+3 (ou éventuellement f;,+f,, > K+2) parameétres indépendants
externes. A tout instant le systéme présentera un minimum relatif du potentiel
thermodynamique, c'est-a-dire une valeur minimum par rapport a tous les autres
états de phase pour une composition donnée du systeme et pour les K+3 (ou
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fin+fex > K+2) parametres indépendants donnés. Remarquons par anticipation
que I'équilibre local dans un systeme stable a K+3 parameétres indépendants est
le modele thermodynamique qui prévaut dans les systémes métasomatiques
naturels®,

Les types thermodynamiques de systemes métasomatiques

Les systemes naturels se rapportent a un type particulier de systemes
thermodynamiques a constituants parfaitement mobiles (systemes a CPM). La
découverte d'un modele thermodynamique pour les systemes naturels — une
éminente contribution aux sciences naturelles — est due a D.S. Korzhinsky
[1936, 1940, 1950, 1957]. L'existence dans la nature d'un type propre de
systemes thermodynamiques se traduit par une loi géochimique générale,
appelée "principe de mobilité différentielle des constituants”. Cette loi a une
portée des plus générales, caractérisant le comportement de la matiére au cours
de tout processus naturel : formation de minéraux, roches et minerais, processus
de metamorphisme, métasomatisme, magmatisme et mineralisation.

Selon le principe de mobilité différentielle des constituants, dans tout processus
geochimique les constituants qui y participent se comportent qualitativement de
maniére différente : les uns se comportent de facon inerte, les parametres
extensifs de ceux-ci étant indépendants (masse des constituants, teneur ou
quantité de ceux-ci au sein du systéme) ; les autres se comportent de facon
parfaitement mobile, les paramétres intensifs de ceux-ci étant indépendants
(potentiels chimiques, activités, concentrations, etc. des constituants). Cela
signifie que I'équilibre des minéraux (et, en général, des phases) du systéeme et
les modifications des phases dépendent non seulement de la température et de la
pression, mais aussi des potentiels chimiques des constituants parfaitement
mobiles, tandis que le nombre de phases est déterminé par le nombre de
constituants inertes (et des autres parametres extensifs du systeme, tels que
volume et entropie).

I1 faut souligner ici que ¢’est justement dans les formations métasomatiques que
le principe de mobilité différentielle des constituants est mis en évidence de la
facon la plus éclatante et est le mieux mis en relief. Le principe bien connu ou, si

2 Dans les définitions citées ci dessus — la relaxation doit se faire beaucoup "plus rapidement"
— le terme "plus rapidement™ est une notion "peu thermodynamique”. A la limite, "beaucoup
plus rapidement" équivaut a instantanément, ce qui n'existe pas dans la nature. "Plus
rapidement” signifie que l'ensemble des méthodes qui nous sont accessibles ne nous
permettent pas de déceler d'écart par rapport aux critéres d'équilibre ou que nous pouvons
négliger de faibles écarts.
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I'on veut, la loi générale du métasomatisme consiste dans la réduction du
nombre de minéraux au sein des métasomatites a mesure de l'intensification de
I’altération métasomatique ; elle est conditionnée par la modification du régime
thermodynamique des constituants, par le passage de leur état inerte a I'état
parfaitement mobile. Nous examinerons plus en détail, au chapitre 3, cette loi
génerale se trouvant a la base de la zonalité métasomatique.

La définition de la métasomatose implique la condition de constance du volume
du systeme, plus précisément, la condition d'indépendance du volume par
rapport aux processus se déroulant au sein du systéeme. C'est pourquoi, le type le
plus général de systeme métasomatique est un systéme a volume et température
constants et a constituants parfaitement mobiles. Dans les processus de
diffusion, ou le moteur du transport de matiere est la différence des potentiels
chimiques des constituants, le potentiel thermodynamique est de la forme:

Fm(dif) =f (T, V, ms...m;, },tjuk)

Fm=—pV + Zus-m, (forme intégrale) (2.1)
dFm(dif) = SdT — pdV + EHa-dma — ij'd},Lj -0Q;=0 (22)
(forme differentielle)

ol m,...m; sont les masses des constituants inertes, p;.. p les potentiels
chimiques des constituants parfaitement mobiles, 56Q; la chaleur non compensée,
expression genéralisée des processus irréversibles au sein du systéeme. La
condition d'équilibre de tels systémes est :

Fm = min, dF, = 0 et d°F, > 0 (2.3)

La condition nécessaire supplémentaire est I'égalité dans les phases des variables
intensives dépendantes :

oA —pB = .—pF
p =p® =....=p" (2.4)
T JETL P—

Loi des phases dans un systeme isotherme-isochore (a CPM) :
I"|T,V,M:'|:in:K"'Z_fex:Ki'i'l_r (25)

Dans les processus métasomatiques d'infiltration le transport de matiere
s’effectue par I’écoulement des solutions et fluides, aussi est-ce la concentration
ou l'activité du constituant parfaitement mobile qui en constitue le parametre
indépendant :

Fm(inf) =f (T, V, m,...m;, CJCk)
Fm=—pV + Zp,-m, (forme intégrale)
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dFm(inf) = SdT — pdV + Z},la'dma —Z},lj'de— 0Qi=0 (26)
(forme différentielle)

ou, pour une solution non-idéale :

dFm(inf) = SdT — pdV + Eua-dma — Zuj-daj— 0Q;=0 (27)
ou a...i sont les constituants inertes, j....k, les constituants parfaitement mobiles,
les conditions d'équilibre, les mémes qu'en (2.3), a;, l'activité du j*™ constituant,
mais remarquons que les concentrations des constituants ne se trouvent pas étre
des parameétres thermodynamiques canoniques : dm est lie a dC multiplié par

RTI/C.

La différence de principe entre la métasomatose de diffusion et la métasomatose
d'infiltration réside dans le fait que, dans le cas de la métasomatose de diffusion,
le transport de matiere peut seulement s’effectuer en direction du constituant de
plus petit potentiel chimique. Dans le transport de matiere par infiltration, il n'y
a pas de restriction a la direction du flux de matiere (y compris apport de matiére
par des solutions sous-saturées).

Dans les processus metasomatiques s'effectuant avec conservation de volume
(ou d'une maniére plus preécise, a volume indépendant), il est habituel d'avoir
affaire a une situation ou la pression sur la trame solide de la roche se trouve étre
plus grande que la pression de la phase liquide ou de la phase fluide. Dans un tel
cas, ainsi que nous l'avons mentionné plus haut, le systeme comporte déja K+3
variables indépendantes :

Frin = T (T, V, Pr, Ma...mj, ... p)
et

Fm(inf) =f (T, V, Pr, M,...m;, C,Ck)
D'ou, respectivement :

dFmin = — SAT — p°dV® + Vidp™ + Zy,-dm, — Zmy-dp; - 8Qi=0  (2.8.)
et

dF g = — SAT — p°dV° + V7dp© + Zp,-dm, — Y-dCi - 8Qi=0  (2.9)
ou l'indice S indique les phases solides, F, la solution fluide.

Remarquons que les systemes ou la pression est inégale dans la phase solide et
dans la solution, sont trés largement répandus dans la nature ; les particularites
des processus d'équilibre et des processus dynamiques dans ces systéemes sont
d'une importance déterminante pour la compréhension des processus de
métasomatisme et de minéralisation.

Hormis les systemes isothermes-isochores a CPM, certains processus méta-
somatiques s'effectuent dans des conditions isothermes-isobares. Les processus
métasomatiques isothermes-isobares se présentent dans les zones externes
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d’auréoles métasomatiques, qui sont en contact avec des auréoles
métamorphiques et font transition a celles-ci. lls se distinguent par un apport et
un départ de matiere de peu d'importance, compensant facilement une
modification de volume peu sensible des roches affectées. Dans celles-ci les
variables d'état et les potentiels thermodynamiques prennent respectivement la
forme :

Gm(dif) =f (T, P, My...m;, ;... },lk)

et
Gm(inf) =f (T, p, M,...m;, CJCk)
G = St M, (2.10)
dGm(dif) = — SAT + Vdp + Zua-dma — Zpj-dmj — 5Qi = 0 (2.12)
dGm(inf) = — SAT + Vdp + Zpa-dma —Zpj-dCj — 5Qi = 0 (2.12)

Les conditions d'équilibre G, = min, dG = 0 et d°G, > 0 dun systtme
hétérogene sont réalisées s’il y a obligatoirement ¢€galité des potentiels
chimiques des constituants inertes dans les phases.

Loi des phases : Nypm=fin =K+ 2 -f =Ki—r (2.13)

Pour des conditions isothermes-isobares, il peut se présenter des cas ou la
pression dans les phases solides est difféerente de la pression dans la phase
liquide. Les roches se trouvent, par exemple, sous charge lithostatique, la phase
liquide sous pression hydrostatique, c'est-a-dire p™ < 0,37 p°. Dans un cas pareil,
les équations (2.11) et (2.12) font apparaitre un terme de plus +V dp et le
systeme sera stable pour K + 3 paramétres indépendants donnés. Il est cependant
plus commode de recourir a une expression plus générale de I'état d'une solution
parfaitement mobile par [lintermédiaire des potentiels chimiques
(= 1,0 i o ) Ou des activités (~ay, o RTdInay o) de la phase agueuse et

des constituants qui y sont dissous.
2.2. Equilibre solution—roche lors du métasomatisme

Pression de la solution et des phases minérales du systeme

Dans des conditions naturelles il s'établit différentes relations entre la pression
dans la phase liquide : solution, fluide, et la pression dans les phases solides :
minéraux (pression de cristallisation des minéraux). Par pression de
cristallisation, on entend communément la pression exercée sur le milieu
extérieur par le minéral lors de sa cristallisation a partir de la solution (ou, au
contraire, la pression exercée par le milieu solide sur le minéral en voie de
croissance).
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Dans les horizons supérieurs de la croQte terrestre, on prend d'habitude la
pression lithostatique des roches et la pression hydrostatique de la solution
aqueuse. La densité moyenne des roches sédimentaires et des roches faiblement
métamorphiques est d'environ 2600 mg/cm?®, celle de I'eau, 1000 mg/cm?®, leur
rapport valant alors p” = 0,385 p°. La pression hydrostatique déterminée par ce
rapport suppose l'existence d'une colonne verticale ininterrompue de solution,
mais c'est un cas qui se rencontre rarement dans le voisinage des conditions de
surface.

On a le plus communément affaire & un rapport p°> > p", variant largement dans
des limites p° > p© > 0,385 p° en fonction de la profondeur, de la source des
solutions, de la perméabilité des roches et autres parametres physiques. La
figure 2.1 illustre les conditions habituelles existant dans la nature dans un
diagramme profondeur (p°) — pression de la solution interstitielle (p") d'aprés des
mesures de la pression des eaux intraformationnelles et des T-P d’homogeé
néisation des inclusions. La profondeur a été évaluée sur base de donneées
géologiques.

Un cas limite se présente quand il y a égalité des pressions dans la phase fluide
et dans la phase solide p~ = p°. Ces conditions sont réalisées lors de la
cristallisation de la solution en présence d'un volume libre, dans des cavites et
fissures, dans des réservoirs superficiels ou, au contraire, aux hautes T et P, en
présence d'un excédent de solution, quand la pression de celle-ci assure I'égalite
des pressions dans toutes les phases (par exemple, dans des appareils a
parametres éleves sous pression de vapeur d'eau).

On connait des situations ou I'on parle d'effet "d'autoclave”, quand la pression de
la solution est supérieure a celle du milieu ambiant. Cependant, il faut, en
premier lieu, ne pas perdre de vue qu'il sagit, dans I'ensemble, d'un état
métastable du systéme qui est maintenu grace a la résistance d'une enceinte
étanche. Les éruptions et ¢éjections volcaniques, les geysers et autres
phénomenes mettent en évidence la tendance des systemes a évoluer vers un état
stable. Et, en second lieu, il est important de se rappeler que, jusqu'a destruction
de I'état metastable, la pression sur les phases solides a I'intérieur de I'enceinte
est égale a la pression de la phase fluide.

Le rapport existant entre les pressions exercées sur les mineraux et sur la phase
fluide est directement lié¢ a la concentration des constituants de la solution.
Prenons pour simplifier un minéral K a constituant unique croissant dans un
volume V. On tire de I'expression (2.8) par différentiation croisée :

(Op/Sp)v = (OM/OV)
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et, en passant aux dérivées totales et aux accroissements finaux (I’ensemble des
autres paramétres restant constants), nous obtenons :

dp = Am/AV x dlvlk = dk RT dIn dk (214)
et pour une solution idéale :

dp =d¢ RT dIn Cy (2.15)
en intégrant entre les limites p* et p*, respectivement, C, C°, nous obtenons :

p“—p" = di RT In C/C> (2.16)

ol p est la pression sur la phase fluide dans le volume libre (plus précisément,
pour p°~ = p°), C°, la concentration de saturation en constituant K de la solution
pour une pression de la solution (p° = p%), p¥, la pression sur la phase solide, Cy,
la concentration du constituant K, correspondant a I'équilibre avec le minéral K
a la pression p, dy, la densité molaire du minéral.

Les relations obtenues permettent de tirer une conclusion tres importante.
Lorsque la pression sur la phase solide croft, p” restant indépendant, c'est-a-dire
p“ > p, la concentration du constituant K dans la solution devient plus élevée
que la concentration de saturation (C°, quand p = p"). Autrement dit, dans des
circonstances habituelles pour la métasomatose (p* > pf), les solutions
engendrant celle-ci sont sursaturées. Cela signifie que les solutions
"métasomatisantes” s'infiltrant dans les vides et fissures (ou dans les minéraux a
solubilisation rapide), les remplissent (ou les remplacent) aussitét, jusqu'a ce
qu'apparaissent des conditions de stabilité p* > p".

Pour les minéraux a plusieurs constituants on somme les parties de droite de
I'équation ; on obtient:
dp = EAmk/AVduk = dkRlen dg...a = dkRlen C,...C= dkRlel’lH (217)
ou IT est le produit de solubilité. En intégrant, nous obtenons :
p“—p" = d-RT-In II/IT° (2.18)

On en tire les mémes relations : la pression de cristallisation d'un minéral
dépend du degré de sursaturation de la solution en constituants correspondants,
et vice-versa. Dans le cas général de la métasomatose (p* > p"), les solutions se
trouvant en équilibre avec les roches encaissantes sont sursaturées, si, comme
nous l'avons déterminé, elles sont saturées dans les conditions p°> = p'.
L'influence dans la métasomatose des solutions sursaturées constitue une des
particularités les plus importantes des processus métasomatiques. C'est ainsi que

se définit, en particulier, la loi du volume constant de Lindgren.

Examinons un exemple démonstratif de formation de minéraux dans les
conditions ou la pression sur la phase solide n'est pas égale a celle de la phase
liquide. Soit une certaine cavité de volume V, partiellement remplie d'une
solution (pF) issue des roches encaissantes, se trouvant sous une pression plus
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élevée que celle qui régne dans la cavité (p° > p") ; il y pénétre une solution &
constituants parfaitement mobiles, j, h et k, avec des concentrations telles que
Cd/C° > Cy/C°, > C;/C®. Considérons, pour simplifier, que les constituants
parfaitement mobiles forment leurs propres minéraux a un seul constituant, J, H,
K. A I'équilibre, F = — pV = min et r = f,, = 1, et la cavité doit étre remplie par
un seul minéral, présentant la pression de cristallisation la plus élevée et
composé du constituant présentant le plus haut degré de sursaturation de la
solution (équation 2.16). Cependant, le mécanisme de ce processus s'effectue en
plusieurs étapes. Examinons celui-ci de maniére plus détaillée, en recourant au
diagramme (fig. 2.2) pression (de cristallisation et de la solution) — volume
(section de celui-ci, bien entendu). Lors de la pénétration de la solution dans la
cavité libre, celle-ci se trouve étre sursaturée par rapport a tous les constituants
(, h, k), et il y aura, au depart de la solution, cristallisation (le long de la
limite0/l) de tous les minéraux qui la sursaturent en quantité correspondant a
leur degré de sursaturation K > H > J. A mesure qu'une partie de la cavité
(comme le montre la fig. 2.2) ou I'ensemble de celle-ci se remplit de minéraux,
la pression augmente et excéde p' = d; RT In C;, puisque sur le minéral J
s'exerceront des pressions de cristallisation p* et p" plus élevées. Il y aura
remplacement du minéral J par les minéraux H et K en quantités
proportionnelles a la sursaturation de la solution. 1l en résulte la formation d'une
zone 11, composée des minéraux K et H & la pression p", 1égérement supérieure a
la pression p", puisque p présente une pression de cristallisation supérieure a
p", mais qui est, dans cette zone, inférieure & p* (zone 111), comme suite a la
précipitation du constituant H, remplacant le constituant J. Finalement, a la
limite 11/111, a lieu le remplacement intégral du minéral H et la zone arriére étant
en équilibre sera composee du seul minéral K, développant la pression de
cristallisation la plus élevée p — p° = d-RT-In C/C°. Remarquons que
I'augmentation de p" jusque p" dans la zone Il est également liée au départ du
constituant h de la zone Ill. Telles sont les particularités du remplissage de
cavités et fissures par métasomatose pour laquelle p°> > p© est la condition
habituelle. Notons quelques conséquences importantes.

En premier lieu, les solutions sursaturées assurent la conservation de I'état solide
de la roche dans son intégralité lors de la métasomatose (loi de conservation du
volume) : les cavités, se créant lors de la dissolution, ainsi que les fissures, se
remplissent aussitot de minéraux sursaturant la solution.

En second lieu, les cavités et fissures qui ont été remplies de minéraux de la
solution, subissent une "autométasomatose”, les minéraux précipités étant a leur
tour remplacés par d'autres minéraux précipités développant une pression de
cristallisation plus élevée jusqu'a obtention de formations monominérales
composées de constituants sursaturant la solution au plus haut degre.
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En troisiéme lieu, la croissance de gros cristaux favorise la réduction d'énergie
libre du systeme. A partir de F = — pV, ou p = F/q, c’est-a-dire que la pression
est la force (F) exercée par la solution sur la surface (q) du minéral, on voit
immédiatement, que ce sont les plus gros cristaux qui, du point de vue
thermodynamique, sont privilégiés, toutes autres conditions étant égales
d’ailleurs. Un examen plus détaillé de cette question exige le recours a des
données complémentaires portant sur I'énergie de surface des cristaux, la fagon
dont elle depend de la dimension des grains, I'étude du lien entre la taille des
cristaux et le degré de sursaturation et autres parametres cinétiques. Signalons
ici une particularité naturelle remarquable, la croissance de gros cristaux au
cours d'un processus de dissolution d'agrégats minéraux : des druses
extraordinaires contenant des gemmes se mettent a grandir au cours d'un
processus de dissolution, lorsque les solutions se trouvent sous-saturees par
rapport aux cristaux ténus et légerement sursaturées par rapport aux Qros
cristaux, dont les faces continuent alors de croitre.

Pression de cristallisation
et tension superficielle lors du métasomatisme

La pression que les cristaux sont capables de développer au cours de leur
croissance dans les processus métasomatiques est un facteur essentiel.
D.S. Korzhinsky a considéreé la pression de cristallisation comme la cause de la
"prédisposition” des roches métasomatiques a former des structures mono-
minérales. La pression, en tant que parametre intensif, doit, a I'équilibre,
s'égaliser dans I'ensemble du systeme. Par conséquent, dans les systéemes iso-
bares, la pression de cristallisation doit, en principe, étre égale a la pression
totale et ne pas étre différente pour différents minéraux. Les processus
métasomatiques se développent souvent a volume constant. Si, dans un tel
systeme isochore, il s'effectue une réaction dans laquelle le volume des
minéraux néoformés est plus petit que le volume de l'association minérale
initiale, il est possible d'avoir affaire a trois cas.

1. Contraction métasomatique ou retrait sous l'action d'une pression extérieure
exercée par les roches encaissantes [Korzhinsky, 1993,] comme, par exemple,
dans la formation de plagioclasites a corindon.

2. Accroissement de la porosité, apparition de géodes.

3. Le cas le plus courant est I'apparition d'un minéral additionnel, remplissant le
volume libéré, par exemple, cristallisation de calcite en méme temps que la
phlogopite dans des corps metasomatiques complexes de gisements a
phlogopite. Dans tous ces cas, une réduction de la pression de cristallisation au
cours des processus de formation de minéraux est compensée soit (1) par
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remplacement des roches encaissantes avec passage a un processus isobare ; soit
(2) par formation de cavités ; soit (3) par dépbt d'un minéral additionnel en
méme temps que le dégagement d’un volume libre et passage a un systéeme
iIsobare, comme au cas (1).

Si le volume des produits de la réaction est supérieur au volume de départ, il se
développe une pression de cristallisation, excédant la pression extérieure. Ceci
est lié a une forte limitation du volume du systéeme. Nous allons examiner, dans
le cas du systéme eau—glace, I'importance de la conservation du volume, c'est-a-
dire du caractere isochore du systeme, dans le développement de la pression de
cristallisation. Dans des conditions isobares, I'eau contenue dans une enceinte
ouverte se solidifie sous une pression de ~1 atm, égale a la pression de
cristallisation. Dans des conditions isochores, par exemple, dans une cavité
remplie d'eau située en dessous du revétement d'une chausseée, la glace
développe par congelation une pression suffisante pour détruire celui-ci et
soulever l'asphalte. Dans une enceinte rigide contenant de l'eau a une
température de —20° C, la glace exerce une pression énorme d'environ 5 kb (il y
a de violents séismes qui sont dus a I’accumulation de pressions de 0,5 kb, c'est-
a-dire d'un ordre de grandeur inférieures). Ou bien I'enceinte ne résiste pas a une
telle pression et elle céde, ou bien elle conserve le volume initial, I'eau et la
glace coexistant a pression plus élevée.

L'énergie interne totale (U) d'un systéeme simple s'exprime comme somme de
I'énergie thermique TS, de I'énergie mécanique (travail) PV agissant sur ce
systéme et de I'énergie chimique : U =TS — PV + Zum, ou T est la température
absolue, S I'entropie du systeme, P la pression, V le volume, p les potentiels
chimiques des constituants ; m les quantités molaires des constituants
indépendants correspondants du systeme.

L'énergie libre de Gibbs (G) ou potentiel isotherme-isobare constitue la seule
énergie "chimique" du systeme G = U — TS + PV = Zum ; celle-ci est la gran-
deur la plus importante pour notre objet, de sorte que G est notamment donné
dans les tables des manuels [Robie et al., 1978]. Le potentiel isotherme-isochore
ou "énergie libre de Helmholtz" est donné par :
F=U-TS;ouF-G=-PV;douF=-PV+Zum.

Passant ensuite aux systémes ouverts, c'est-a-dire aux systemes a constituants
inertes et parfaitement mobiles, nous définissons I'expression du potentiel
isotherme-isochore de Korzhinsky F° :

F°=F + pam, +...+ peMe,
ou a,...,.e sont les constituants inertes i [Korzhinsky, 1977]. Alors, en exprimant
F a partir de G = Xum, nous obtenons :
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F° =G — PVqyg —pimg —.. .My,

ou f,....k sont les constituants parfaitement mobiles. Le sens physique d'un tel
systéeme répandu dans la nature réside dans la limitation du volume des phases
solides lors de la libre infiltration de solutions a travers la frontiere de ce
volume, pour des potentiels chimiques des constituants parfaitement mobiles
donnés extérieurement et égaux dans toutes les parties du systeme (la réaction
chimique s'effectue plus lentement que le transport des constituants parfaitement
mobiles).

Dans des conditions d'equilibre la variation de I'énergie libre est dF° = 0. Cela
ouvre la voie au calcul de la pression dans un systeme isochore, a tempeérature
donnée. Considérons I'exemple concret de la formation de titanite a la place
d'une association de quartz et de rutile, le calcium ayant un comportement
parfaitement mobile dans la solution infiltréee a 800 K (526,8° C).

SiO, + TiO, + [Ca0] = CaTiSiOs

G*® de la réaction = G*%; — G*, — G*°, = 109,983 kJ/mol
[Robie et al., 1978]

Ucao = Geao + RT Inacyo = 0,0083143 kJ/mol ; In (acao) est le logarithme
naturel de l'activité chimique du CaO. Si, par commodité, on I'exprime sous
forme de logarithme décimal, on obtient :

HeaoNcao = 0 + 0,0083143 r*° Ig acao = 19 acao kd/mol 0,4343

V1 = Vit — Vgiz — Vit = 5,565 — 2,2688 — 1,882 = 1,4142 kJ/kb-mol.
Donc, p = Gcao — Lpcao = (109,983 — 15,315 acyo) kd/mol =

107,207 — 1,4142 kJ/mol.

Pour une pression de 1 bar, I'activité du CaO a I'équilibre est de 107", Si donc
l'activité du CaO est légérement plus élevée, disons 107, la pression de
cristallisation de la titanite dans un systéeme isochore prend la valeur gigantesque
de 1,963 kb. Le modéle d'un tel systéeme peut étre représenté, par exemple, par
une série de quartzite, a travers laquelle circule un fluide interstitiel ou I'activité
du CaO est de 10”. Cette activité est insuffisante pour la formation de silicates
de calcium (par exemple, wollastonite pour T =800 K et 1 bar, ac.o = 10°), mais
plus élevée que nécessaire pour la formation d'anorthite dans I'association quartz
+ sillimanite (acao = 10™®Y). Soit une portion de quartzite contenant des
inclusions de rutile. Le fluide, en rencontrant cette partie (barriére géochimique)
commence a cristalliser de la titanite en développant une énorme pression de
cristallisation. Cette pression augmente brusquement la solubilité du quartz et du
rutile, ce qui va dégager du volume pour la titanite jusqu'a disparition totale de
I'un d'entre eux. Il peut aussi y avoir un autre scénario : la roche encaissante ne
résiste pas a I'énorme pression, se déforme ou se déplace, permettant ainsi au
systéeme d'augmenter de volume et a une réaction de s'y produire en y faisant
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tomber la pression. Il peut aussi y avoir déroulement concomitant d'une détente
et d'une dissolution.

Dans les systtmes métasomatiques isochores il se produit aisément une
dissolution de minéraux qui sont stables, mais donnent lieu a une pression de
cristallisation moindre, libérant du volume pour des minéraux a pression de
cristallisation plus élevée. Ce mécanisme s'effectue lors de la mise en place
d'une zonalité avec tendance a former des monomineraux dans la zone d'arriere.
Dans les systemes fermés ne donnant lieu a aucun échange chimique avec le
milieu, la condition de constance du volume ne conduit pas a une diminution
quantitative des phases coexistantes. Tels sont, par exemple, les filons
métamorphogenes alpins de remplissage de fissures fermees, prenant naissance
en lI'absence d'une circulation intensive de fluides et d'un transport de masse.

En termes de pression de cristallisation on peut envisager de nombreuses
formations de symplectites, réseaux et autres enchevétrements réguliers et
irréguliers de cristaux. Dans un volume de roche limité une variation des
conditions extérieures peut faire en sorte qu'un nouveau minéral se mette a
cristalliser. Ce volume est toutefois déja rempli de minéraux de premiéere
génération. Si ce nouveau minéral présente une pression de cristallisation
surpassant la pression d'un des minéraux existants, ce dernier commencera a étre
remplacé par le nouveau, indépendamment de la question de savoir si ces
minéraux ont des constituants communs. Ce sont souvent des enchevétrements
aciculaires (par exemple, rutile sagénite dans le quartz, aiguilles de ludwigite
dans la calcite, aiguilles d'amphibole dans le quartz, fibres de fibrolite dans le
quartz, etc.). L'apparition d'un germe du nouveau minéral dans les pores donne
lieu a des tensions locales au sein du minéral héte, une dissolution locale de
celui-ci, un dégagement de volume pour le nouveau minéral. Dans certaines
conditions il peut, en principe, exister entre faces différentes de cristaux une
pression quelque peu différente. Cette différence suffit, toutefois, pour permettre
aux faces soumises a pression élevée de “crever"” le cristal hote du fait de leur
croissance rapide. Si dans la composition d'un minéral néoformé il y a des
constituants inertes, faisant défaut dans le minéral héte et s'étant libérés par suite
des réactions liées a la variation des conditions, un pareil remplacement peut
étre limité avec conservation du minéral hote (comme dans la sagenite), en
fonction de la teneur de la roche en constituant inerte. En présence d'un
constituant inerte commun, le remplacement peut méme étre partiel, si le
minéral héte n'en contient pas une quantité suffisante pour donner lieu a
remplacement intégral.

Une question proche de celles qui a trait a la pression de cristallisation est
I'influence de la tension superficielle. Dans des substances solides la tension
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superficielle est due aux forces d'attraction entre atomes du réseau cristallin
entravant I'évasion de ceux-ci de la surface du cristal. En principe, la tension
superficielle  peut étre Iégerement différente pour différentes faces du cristal ;
elle dépend aussi de la température. Elle se mesure en Jicm® Pour des
combinaisons peu compactes et facilement solubles, par exemple NaCl (face
{100}), on a & 200° C 1 = 1,5x10™ J/cm®. Pour des assemblages compacts, par
exemple diamant (face {111}), n = 114x10"° J/cm®. Il est clair que la plupart des
minéraux se trouvent dans cette fourchette. Au sens physique la tension
superficielle est I'énergie dissipée dans la formation de la surface du minéral.
Ainsi, pour briser un cristal de halite d'un cm de coté en cubes de 0,01cm de coté
(surface 600 cm?) il faut dépenser une énergie de (1,5x10°x594) J/cm?. Mais si,
a partir de ces petits cristaux, il se forme un cristal élémentaire, I'énergie globale
diminue de cette valeur, c'est-a-dire qu'un processus de grossissement des
cristaux a lieu spontanément avec dégagement d'énergie. La tension superficielle
peut s'exprimer comme une surpression (AP) s’exer¢ant sur la phase solide. Par
exemple, des grains de diamant d'une dimension de 1 um se trouvent sous une
pression additionnelle de 114x10%x0,001 = 1140 bars par rapport & un cristal
d'un centimetre. Si pour des cristaux centimétriques la pression de cristallisation
est egale a la pression extérieure du systéeme, de petits cristaux se trouvent sous
une pression (P + AP) d'autant plus élevée que les grains du minéral sont petits.
Pour des grains a I'échelle du micrometre la grandeur AP peut étre suffisamment
élevée, de l'ordre d'un bar a des centaines de bars, pour ne pas exercer une
influence sensible sur I'équilibre. Si de gros cristaux d'un systéme se trouvant a
I'équilibre sont en équilibre avec la solution, de petits cristaux se trouvent en
déséquilibre a cause de la surpression due a la tension superficielle. Dans ces
conditions, il pourra donc y avoir dans un systeme fermé une recristallisation
spontanée, une croissance de gros cristaux et une dissolution des petits. Dans un
systéeme ouvert isochore, il peut apparaitre une situation ou les gros cristaux
présentent une pression de cristallisation plus élevée que nécessaire pour obtenir
I'équilibre, alors que les petits cristaux présentent une pression de cristallisation
négative, c'est-a-dire gu'ils doivent se dissoudre. De sorte que le départ de
matiére dissoute peut I’emporter sur la précipitation de celle-ci sous forme de
gros cristaux, c'est-a-dire qu'il y a croissance de gros cristaux sur fond de départ
genéral de matiere. C'est par un tel mécanisme que D.S. Korzhinsky a
notamment expliqué la croissance de gros cristaux sur les parois des cavités de
dissolution au sein de pegmatites. C'est apparemment de cette facon que se
forment dans les roches a diopside-phlogopite des filons et géodes remplis de
calcite a cristaux gigantesques de phlogopite et diopside [Pertsev &
Kulakovskiy, 1988]. Le grossissement des cristaux le long du trajet des fluides,
tout comme la recristallisation métamorphique (différenciation), est
principalement provoquée par la différence existant entre les pressions exercées
sur les petits grains et les gros.
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Particularités des solutions en milieu
microporeux et microfissuré

Ainsi que nous l'avons mentionné a maintes reprises, les processus méta-
somatiques sont mis en ceuvre par des solutions que contiennent des pores et
fissures minuscules. La porosité générale effective et I'existence de micro-
fissures au sein des roches éruptives et metamorphiques massives est de l'ordre
de 0,2-1,2 %, rarement 1,5 %. Il est essentiel d'évaluer les dimensions
maximales et minimales des conduits poreux "agissants" lors de processus
métasomatiques. De nombreuses mesures de perméabilité des roches massives
[Shmonov et al., 1995 ; Shmonov & Vitovtova, 1992 ; L'experimentation dans
la solution des questions actuelles en géologie, 1986 ; Zharikov et al., 1990,
1993, etc.] ont amené a admettre que les dimensions des conduits poreux
effectifs sont de quelques centaines ou milliers d'angstréms (n-0,01-0,1 um) et
celles des microfissures, de quelques dizaines ou centaines de milliers
d'angstroms (quelques micrométres ou dizaines de micrométres). D. Norton et
R. Knapp [Norton & Knapp, 1997] donnent des dimensions similaires, appelant
de méme les premieres des pores, les secondes des microfissures. Les
experiences portant sur la détermination de la perméabilité a des températures
élevées [Zaraisky & Balashov, 1995] montrent que, par suite de I'anisotropie de
la décontraction thermique des roches, leur perméabilité augmente en moyenne
d'un ordre de grandeur (fig. 2.3).

Une autre facon d'estimer les dimensions effectives des conduits poreux peut
étre basée sur I'équilibre dynamique de la précipitation de minéraux a partir de
solutions sursaturées comme conséquence de p° > p° et contrairement au
processus direct de dissolution comme conséquence de la concentration élevée
des solutions se trouvant en équilibre avec la surface finement divisée. Ces
relations sont déterminées par I'équation :

—dG = mk/q-duk = F-duk (2.20)
ou I' est le coefficient d'adsorption de Gibbs, donnant 1'excédent du nombre de
moles dans le volume de la couche superficielle. Il en est respectivement de

méme pour les I' d'une solution a plusieurs constituants.

C'est un intérét particulier que présente le comportement des solutions dans les
milieux ultraporeux dont les pores ont une dimension de I'ordre du pm. Nous
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avons déja remarqué que, dans ces conditions [Jarikov, 1976 ; Jarikov, 1995],
les solutions et les constituants qui les composent se comporteront autrement
que dans un volume de solution libre. En dépit de l'actualité extréme de cette
question dans les problemes directs et inverses portant sur la formation des
minéraux et la minéralisation, les recherches expérimentales ont été rares par le
passé [Shmonov et al., 1984 ; Belonozhko & Shmulovich, 1986, 1987 ;
Balashov, 1992]. La figure 2.4 illustre la distribution de la fraction molaire de
dioxyde de carbone entre I'espace ultraporeux et le volume libre de la solution

(X\c/oz) d'aprées des données expérimentales et calculées. A partir de I'égalité des
potentiels chimiques des constituants, on obtient :

Heo, = Mo, (2.21)

Xgoz '7/502 = Xz:/o2 '7\c/oz (2.22)
et de la méme fagon pour l'eau :

Hio = Mo (2.23)

ngo '7/520 = X\I—/|ZO '7xzo (2_24)

On voit aisément que pour des pressions élevées, on a respectivement x., > XZ,
et X, , <X, dans un rapport allant de 1,5 a 4 (en fonction de T, P et dimensions
de pores). En vertu de la forte dépendance de y., et ;. dans les solutions

interstitielles, les activités des constituants et, avant tout celles de l'eau et du
dioxyde de carbone, déterminées dans les equilibres minéraux, peuvent différer
sensiblement des concentrations réelles de ces constituants dans un milieu
microporeux. Dans l'exemple considéré (dont I’importance est fondamentale aux
paramétres €levés), quand y;, >1>y/,, la fraction molaire de I'eau dans la

solution microporeuse sera beaucoup plus elevée et la fraction molaire du
dioxyde de carbone sensiblement plus basse que les valeurs que nous avons
estimées dans les equilibres mineraux. Le manque de considération dont ont péti
les propriétés thermodynamiques "particulieres” des solutions dans les milieux
microporeux a, en particulier, conduit a une large diffusion d'erreurs au sujet du

"métamorphisme sec" et de la "fusion seche" aux parametres élevés.
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Fig. 2.1. Rapport entre la pression lithostatique et la pression fluide d’apres des données
d'inclusions (a) et des mesures de pression des eaux intraformationnelles (b)
D'aprés des données de : 1 — [Litvin & Tereshchenko, 1976] ; 2 — [Naumov & Tugarinov,
1962] ; 3 — [Prokofiev & Zorina, 1994] ; 4 — [Neruchev et al., 1987] ; 5 - [Fertl, 1980]
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Fig. 2.2 - Mécanisme du remplissage d'une cavité et autométasomatose
Vr — volume libre résiduel de la cavité ; P — pression de la solution dans le volume libre ; PX,
PH P’ — pression de cristallisation des minéraux dans la solution sursaturée
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Fig. 2.3. Concentration du CO, dans les pores X co, et dans le volume libre X"co,

d’une solution H,O+ CO;
1— 1000 bars, 400° C, dimensions de pores 0,25-10% um dans des zéolites (expérimentation) ;
2 — idem a 5000 bars et 600° C (expérimentation) ; 3 — données calculées pour pores de

0,08-10% um dans du quartz a 10000 bars et 800° C
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Fig. 2.4. Coefficients de perméabilité (k, millidarcis) en fonction de la température pour
difféerents échantillons de granites a différentes pressions effectives Données
expérimentales de V.N. Balashov et G.P. Zaraisky [1989]. 1, 3 — 200 bars ; 2, 4 - 500 bars ; 5

— 800 bars
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Chapitre 3

DYNAMIQUE
DES PROCESSUS METASOMATIQUES

3.1. Dynamique des flux de solutions et de matiere
en milieux microporeux

Dans I'étude des processus métasomatiques, ainsi que nous l'avons déja noté, la
facon dont les solutions effectuent le transport de matiére est d'une importance
primordiale. On a distingué la métasomatose de diffusion, dans laquelle la
vitesse de diffusion des constituants (u™™ est plus grande que la vitesse
d'infiltration de la solution (u™) et ot le transport de matiére a lieu comme
conséquence de la différence des valeurs des potentiels chimiques des
constituants dans les solutions, ce transport se faisant, bien entendu, en direction

du potentiel chimique le plus petit :
dif

K
dif dif
19 =S, =L v, (3.1)
a a
ou 137 sont les flux des constituants, Vp,...Vy , les gradients de potentiels
chimiques, Lgif ...Lﬁif , les coefficients linéaires de proportionnalité :
; I ; |
Ly =l = 3.2
Vua Vuk ( )

Il est naturel d'exprimer les flux spécifiques des constituants par la vitesse de
transport de ceux-ci. Il est évident que, dans le cas d’une diffusion dans une
méme direction, la vitesse du flux global sera:

uS — Udif + uinf (33)
alors que, pour une diffusion dans des directions contraires, le flux global est :
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uS - udlf . uiﬂf . . (3.4)
ce qui n'a de sens que pour u® > u™

Nous mettrons en évidence ci-apres les valeurs réelles des vitesses et parametres
obtenues sur base de données calculées et de données expérimentales.

Chaque constituant donne habituellement lieu a diffusion individuelle, celle des
grosses molécules déterminant presque toujours des déplacements solidaires
complexes.

Dans la métasomatose d'infiltration le transport de matiere se fait suivant de
nombreuses variantes, parmi lesquelles on peut distinguer deux mécanismes en
principe différents :

a) le cas le plus simple est celui ou le déplacement des constituants est assuré en
méme temps par 1’écoulement du solvant ;

b) le second cas, qui est le plus commun, a lieu dans les conditions ou chacun
des constituants infiltrés a individuellement sa propre vitesse de déplacement.

Si nous désignons les vitesses d'infiltration des constituants a a k par w,, wy,...,
Wy et la vitesse d'infiltration du solvant par w,, on peut obtenir I'expression :
Wi

0 = (3.5) qui est le coefficient d'effet de filtration, caractérisant la vitesse

0]
d'infiltration du constituant envisagé par rapport a celle du solvant.

La notion d'effet de filtration fut introduite dans la littérature géologique par
Korzhinsky [1947], qui a géneralise les cas de perméabilité limitée des roches
qu'on a rencontrés [MacKay, 1946]. Les problemes relatifs a I'effet de filtration,
a sa nature, sa grandeur et son rdle relatif dans les processus hydrothermaux et
métallogéniques constituent des questions de géochimie du plus haut intérét.
Plusieurs travaux ont été consacres aux recherches théoriques et expérimentales
dans ces directions, parmi lesquels il convient de citer ceux de l'auteur et de ses
collaborateurs [Zharikov, 1965, 1969 ; Zharikov & Alekhin, 1971 a, b, 1973 ;
Zharikov et al., 1973 ; Alekhin et al.,, 1982 ; Problemes de géologie
expérimentale, 1986 ; L'expérimentation dans la solution des questions actuelles
en geologie, 1994].

La nature physico-chimique de I'effet de filtration sera examinée d'une maniére
plus détaillée dans les sections suivantes, ainsi que son role décisif dans
I'évolution des processus postmagmatiques endogeénes, dont les processus
métallogéniques. Nous spécifierons ici méme, toutefois sans en approfondir les
causes, la vitesse relative de filtration d'un constituant par I’intermédiaire du
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coefficient d'effet de filtration ¢, et en mettrons en évidence certaines relations
de principe.

Soit un certain constituant i pénétrant a travers une section transversale unitaire
(9=1) :
dmi =Cw dt= (piWOCidt (36)
En différentiant les deux membres en fonction de la distance et en les
réorganisant, on obtient :
1 oG oG

o S %% (3.7)
wWp ot OX OX

qui est I'équation de filtration du i-eme constituant dans des conditions d'un effet
de filtration variable.

Quelques conséquences :

: . C :
a) Soit un C; de départ constant et i =0 ;ontirede (3.7) :

OX
oCi o;
ot (0| ax ( )
oInC; oQ;
=—Wn§ — 3.9
ot 0 ox (39)

d'ou il suit a I'évidence gu'une diminution du coefficient d'effet de filtration
OQ; " ) i ) )
(% < Oj entraine une concentration en constituant "i"" dans le flux de solution
X

d'autant plus élevée que la concentration de départ du constituant (C;) est élevée
et la diminution de ¢; importante.

b) On peut supposer que la roche encaissante présente un coefficient d'effet de
filtration en quelque sorte constant ; on aura alors atteint un état stationnaire

oC,
—L =0 pour lequel :
(at jp .
oC; op;
e BTN g Mt o RPN o 3.10
(O x P ( )
ou
%:o et C;p; = constante. (3.11)

Il est commode de présenter I'équation (3.11) sous la forme :
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Ciw; =CPw, (3.12)
ou C? est la concentration pour @; = 1 0U pour w; = W,

I1 résulte des équations (3.11) et (3.12) que des milicux de ¢; différents donnent
lieu a une concentration différente des constituants dans la solution, laquelle
peut excéder la concentration de saturation, amenant ainsi la précipitation des
constituants correspondants a partir de la solution.

Sans nous arréter ici a d'autres particularités de l'intervention de I'effet de
filtration, nous soulignerons que les ¢; peuvent aussi étre supérieurs a l'unité,
traduisant par la les variations possibles de la différenciation hydrothermale des
solutions postmagmatiques.

L'effet de filtration implique habituellement un mouvement des constituants au
sein d'un liquide homogéne ou d'une solution supercritique. Ceci n'est toutefois
pas obligatoire. Ce sont les conditions générales qui permettent de prévoir le
déplacement d'un constituant dans le flux général du fluide, celui-ci pouvant étre
homogene ou hétérogene. Le probléme du r6le relatif du transport en phase
gazeuse ou liquide, de la portée de la migration sous forme gazeuse ou liquide
au point de vue minéralisation, est matiere a discussion continuelle dans le
milieu des geologues et géochimistes. Tout le monde se remémore la vive
discussion que nous avons déja mentionnée et qui s'est élevee, entre autres, entre
K. Fenner, N. Bowen, L. Lindgren et K. Ross quant au role joué par un
constituant gazeux ou liquide dans les processus de minéralisation
hydrothermale.

Actuellement, ce probleme fait a nouveau I’objet d’une attention particuliere,
puisqu’on évoque aussi l'éventualité d'un transport différentiel simultané de
constituants par un fluide hétérogéne gazeux-liquide. Les conditions physico-
chimiques de ce phénomene sont déterminees par la solubilité limitée dans les
systemes H,0O-CO, et H,O-CO,—chlorures, qui sont les exemples les plus
simples de solutions hydrothermales, et dans des systemes plus complexes :
H,0-CO,-albite, H,O0-CO,—granite, H,O0-CO,-NaCl-albite, etc. Un des
problémes cruciaux est celui de la percolation simultanée d'un mélange
hétérogene vapeur-liquide a travers des roches microporeuses. Les données
experimentales allant dans cette voie sont rares ; S.M. Koshemchuk
[Koshemchuk, 1993] a mené une série d'expériences portant sur la percolation,
sous différentes pressions, de mélanges eau-gaz : H,0-CO,, H,O-Ar, H,0O-
CO,-Ar, a travers différents filtres microporeux. La conclusion essentielle qui se
dégage nettement des expériences réalisées est que le déplacement de la phase
gazeuse et de la phase liquide se fait a des vitesses différentes en fonction de la
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perméabilité du milieu. A perméabilité élevée (k = 3—10 millidarcys), le débit du
mélange gaz-eau a lieu en régime de "barbotage” ; pour une perméabilité k =
3-10° a 3,0 millidarcys, il s'établit un débit homogéne du mélange et enfin aux
faibles perméabilités k =n-10° & n-10™ millidarcys, I'eau prend le pas sur le
débit du mélange gaz-eau de départ. Les relations qu’on a dégagées de la sorte
exigent une étude théorique et expérimentale ultérieure.

V.M. Shmonov, V.I. Vitovtova, A.V. Zharikov, etc. [Vitovtova & Shmonov,
1982 ; Shmonov et al., 1995 ; Vitovtova, 1989 ; Zharikov et al., 1993] ont
entrepris une étude expérimentale de la perméabilité a températures élevées de
plusieurs roches de différentes especes (calcaires, marbres, granites, schistes
cristallins, etc.). L'influence de la décompression thermique des roches sur leur
perméabilité a fait I'objet d'une attention particuliére [Balashov & Zaraisky,
1989 ; Zaraisky & Balashov, 1995].

Les résultats de ces diverses recherches ont permis de distinguer plusieurs types
d'évolution de la porosité en fonction de la température, la pression générale et
effective, la composition minéralogique des roches et certains autres facteurs.
Des tentatives de calcul de I'évolution du champ de perméabilité ont été
entreprises pour certains objets : gisements de skarns de Sayak-1 et Tastaou ;
gisements d'Aktchataou, certains horizons des sondages ultraprofonds de la
péninsule de Kola [Vitovtova et al., 1983 ; Zharikov et al., 1985, 1990].
Renvoyant le lecteur aux données intéressantes de ces travaux, nous retiendrons
quelques principes importants, en les illustrant par des diagrammes (fig. 3.1) que
nous avons élaborés sur base des travaux cités ci-dessus.

Nous attirons l'attention sur le fait qu'un réchauffement (sous pression, bien
entendu) entraine dans I'ensemble une décompression et une augmentation de la
perméabilité des roches. Ceci est déterminé par des différences dans la dilatation
thermique de divers minéraux dans différentes directions cristallographiques. Il
est évident que ce phénomene se manifeste particulierement dans des roches
polyminérales (par exemple, les granites). Il convient aussi de souligner
I'influence complexe qu’ont la température et la pression effective. Cependant,
comme l'ont montré les expériences de V.M. Chmonov et de son équipe, chaque
type de roches manifeste "sa" gamme de "non-perméabilité”, quand les
coefficients de perméabilité s'établissent & moins de 10 millidarcys, ce qui
exclut pratiquement un transport perceptible de la solution®.

3 Rappelons qu'en mécanique des fluides on entend par pression effective la différence entre la
pression sur la roche et la pression fluide, Pes =P<—a-Pr, oU o est un coefficient prenant en
considération la pression générale ou "profondeur" qui pour les conditions de la croQte terrestre est
proche de l'unité. Bien que pour la perméabilité, ou plus précisément la vitesse du courant de fluide, le
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Nous avons ci-dessus attiré l'attention des lecteurs sur quelques particularités
importantes du comportement des solutions en milieu microporeux. Ainsi que le
montrent des recherches plus poussees, il semblerait que le simple processus de
circulation de solutions dans les milieux microporeux se trouve étre un
phénomene physico-chimique complexe. On peut dire que les conditions aux
limites dépendent de parametres antagonistes : 1) la formation de solutions
sursaturées (avec Ps > Pg) entraine le remplissage de vides, de grands pores, de
microfissures. Ce processus va jusqu'a la formation de pores actifs de dimension
optimale dont la grandeur est équilibrée par la concentration requise des
solutions coexistantes. Ce processus est favorisé par la décontraction thermique
des roches. 2) D'un autre c6té, la relation température—pression effective montre
qu'il existe une limite aux dimensions de la perméabilité de I'ordre de 10°-10°
millidarcys ; pour de plus petites dimensions des pores, la circulation des
solutions ne peut s'établir : seuls sont possibles des processus de diffusion
compliqués par I'influence des surfaces des minéraux.

Remarguons en conclusion que les mesures de perméabilité des skarns (voir fig.
3.1), greisens et autres roches montrent que leur perméabilité résiduelle est assez
élevée (n-10™* millidarcys).

3.2. Causes et equations fondamentales
du metasomatisme

La métasomatose est provoquée par une violation de I'équilibre entre une roche
encaissante et une solution hydrothermale coexistante. Il y a dans la nature deux
cas extrémes qui sont possibles et répandus : la métasomatose simple et la
métasomatose intégrale.

Le premier cas, la métasomatose simple, se réalise dans les conditions ou se
produit un écart par rapport a I'équilibre au cours de I'évolution graduelle de la
solution coexistante par suite d'une variation de température (et de la solubilite
d'un constituant quelconque), d'une variation du coefficient de I'effet de filtration
(et de la concentration coexistante d'un constituant quelconque), ou de la
variation d'autres rares facteurs. Dans ce cas, a la limite, la variation d'un
parameétre quelconque entraine un acte "unique" de métasomatisme. De
nombreux exemples en sont largement connus : microclinisation ou albitisation
de feldspaths a I’occasion d’une "autométasomatose" de granitoides, etc.

gradient de la pression fluide présente une importance primordiale, comme il résulte de la loi de

k VPs | . I . S o
Darcy, v=—- Vx| ou v est la vitesse de filtration, k le coefficient de perméabilité, n la viscosité.
n X
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Le deuxieme cas extréme, la métasomatose intégrale, se réalise quand dans une
roche pénetre une solution dont la composition est totalement indépendante de
celle de la roche encaissante. Dans ce cas, la roche modifiée est le siege de
réactions répétitives avec la solution agissante entrainant la formation d'une série
de zones composées de minéraux metasomatiques. Cette succession de zones a
recu le nom de colonne métasomatique, dont nous examinerons les principes de
structure ci-dessous.

Ci-dessus, nous avons surtout retenu que la formation de corps métasomatiques,
leur structure, leur puissance et certaines autres particularités importantes sont
déterminées par la maniere dont s'opére le transport de matiere par des solutions.
On a respectivement distingué la métasomatose de diffusion et la métasomatose
d'infiltration. La métasomatose de diffusion s'effectue, en regle générale, dans
des conditions isothermes, étant donne que la valeur des coefficients de
conductivité thermique est d'ordinaire de 1,5-2 ordres de grandeur plus élevée
que celle des coefficients de diffusion. On observe toutefois dans les formations
métasomatiques de diffusion des altérations metasomatiques régressives, liées a
I'abaissement de la température au cours du déroulement du processus. Ces
modifications se traduisent, en regle générale, sous forme d’altérations
métasomatiques individuelles.

L'influence de la température sur les formations métasomatiques d'infiltration est
sensiblement plus complexe. Il n'est pas rare que la métasomatose d'infiltration
affecte des masses importantes de roches qui peuvent se mettre en place dans
différentes conditions de température. Une des situations répandues et
relativement simples est I'existence d'un champ de gradient de température, par
exemple dans la partie voisine du contact et la partie apicale d'un massif intrusif.
Ces champs de température peuvent aussi couvrir 1’espace suivant d’autres
variantes. Un des traits caracteristiques de la métasomatose d'infiltration est
également la variation de la température au cours du temps, mais dans la plupart
des cas ceci se traduit par le simple remplacement, partiel ou intégral, de
minéraux individuels et, compte tenu des lois générales du métasomatisme, on
peut considérer ces "superpositions™ comme des complications supplémentaires.

Il a été souligné ci-dessus que le metasomatisme s'effectue, en regle générale,
dans des conditions d'équilibre local, c'est-a-dire dans des conditions ou, lors
d'une modification générale des parametres entrainant la métasomatose, se
réalise a tout instant, dans tout volume élémentaire, une situation d'équilibre.
Cependant, dans certaines metasomatites de faible profondeur et habituellement
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de basse température on n'atteint pas I'état d'équilibre : il y a conservation de
reliques de minéraux qui n'ont pas été remplacés en totalité, de parties de roches
non affectées par le métasomatisme, etc. Dans de tels cas, compte tenu des lois
générales gouvernant la structure des corps métasomatiques, il est indispensable
de prendre en considération les paramétres liés a la cinétique des réactions de
remplacement correspondantes ou d'extraire artificiellement du systéme géneral
la seule partie de celui-ci qui se trouve en équilibre. Mais "a quelque chose
malheur est bon" : si le métasomatisme se déroulait toujours entiérement a
I'équilibre, nous ne réussirions jamais a observer et étudier les subtilités des
processus de remplacement, le mécanisme des réactions minérales, etc.

Dans I'établissement d'un modéle du meétasomatisme qui a recu le nom de
théorie de la zonalité métasomatique, c'est la voie élaborée et appliquée par D.S.
Korzhinsky [Korzhinsky, 1951;,, 1952;,, 1953, 1969] qui s'est certainement
averée étre la plus rationnelle. Cette voie consiste a elaborer et étudier les
modeles de meétasomatisme les plus simples et d'introduire par la suite des
compléements aux schemas les plus simples, qui soient le reflet de cas plus
complexes.

Par ailleurs, elle offre l'intérét de jeter un coup d'ceil sur le probleme d'un point
de vue général, afin d'évaluer correctement I'importance et les conditions limites
de l'apparition ou de la prédominance de constituants individuels entrant dans
les processus métasomatiques complexes. Ceci a déja été fait partiellement en ce
qui concerne 1’apparition conjugué¢e d’un métasomatisme d'infiltration et d’un
métasomatisme de diffusion [Zharikov, 1965].

Examinons le cas le plus géenéral. Une solution de composition arbitraire pénétre
dans une roche de composition quelconque se mettant en place dans un champ
de gradient de température. Si nous examinons un certain volume elémentaire
renfermant des roches, le flux géneral de matiere traversant ce volume sera, bien
entendu, constitué par les flux dus a P’action et la superposition de forces
individuelles. Ces flux peuvent étre additionnés, c'est-a-dire que le flux général
peut étre représenté comme somme des flux individuels, si l'on choisit
correctement I'expression des forces agissantes. On peut montrer [Zharikov,
1961, 1976 ; pour plus de détails, voir les cours spéciaux de thermodynamique
des processus irréversibles] qu'entre les flux il existera des relations linéaires si
les forces agissantes sont exprimees suivant I'équation de la vitesse de
croissance de l'entropie (voir ci-dessous).

On peut alors représenter le flux général par I'expression :
15 = Inf g dif ) VT pein (3.13)
et pour le constituant "i" :
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|iS _ Iiinf + Iidif n IiVT + Iicin (3.14)

NS
ol |i3=(dd%) (3.15)

et 1M 13T VT 18N Jes flux dinfiltration, de diffusion, le flux résultant de la

variation de température et le flux résultant de l'influence de la cinétique
(vitesse) des réactions. Prenant, en conformité avec le principe d'Onsager :

Ii = Li Xi (316)
ou L; est un coefficient linaire de transport, X; la force agissante, nous obtenons
la relation générale:

|iS _ Liinf Xiinf 4L di

dif
i X

(d_mJS :(d_mj inf +(d_mjdif +(d_mjVT +(d_ijin (318)
at ) Ldt ) Ldt ) Udt)i Ut )

Nous obtenons I'expression des forces agissantes sous une forme générale a
partir de I'équation de la vitesse de croissance de I'entropie [De Groot & Mazur,
1964 ; Zharikov, 1965, 1976] :

u k
dS :_lﬁ_t’jzvl.d_c?wﬁ.dl_zvb.dma (3.19)

P YT VT o Lginx cin (3.17)
ou

dt T T dt T d T T dt

u

. d.S : : : P
ou Idt est la vitesse de croissance de I'entropie du processus irréversible dans

le systtme U= f(S,V,m4..m,). On peut se convaincre du fait qu'une

expression similaire des changements irréversibles peut s'obtenir par
I'intermédiaire du potentiel thermodynamique du systéme pour tout systeme
thermodynamique, y compris les systémes a constituants parfaitement mobiles
[Zharikov, 1976].

L'équation générale de transport de matiére (du i*™ constituant) au cours de la
métasomatose peut alors s'exprimer sous la forme :

1§ =ty R dif gl VT wl_pen gt (3.20)
T T T T

Il est important de souligner que les principes d'Onsager sont des lois linéaires et
un principe de réciprocité établissant une relation entre divers processus se
déroulant simultanément dans un systeme ; ils ne sont valables que pour un
choix des flux et des forces agissantes qui réeponde a I'équation de la vitesse de
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croissance de I'entropie du systéeme (équation 3.19), comme cela a été fait aussi
dans I'équation (3.20).

L'équation du flux général (3.20) se trouve a la base de la conclusion qu’on tire
de I'équation de la zonalité métasomatique. La conclusion de I'équation
généralisée de la zonalité métasomatique est toutefois tellement encombrante
qu'il est sans aucun doute plus raisonnable de prendre I’équation relative aux
types individuels de métasomatose et ensuite, se souvenant du choix approprié
des forces agissantes, d'additionner les flux réels. Il est de méme rationnel pour
la simplification des opérations d’examiner cette situation dans le cadre de
I'espace a une dimension. Afin de souligner les idées et conclusions essentielles
nous avons omis de nombreux calculs mathématiques indispensables, renvoyant
le lecteur pour tous détails aux travaux spécialisés.

3.3. La zonalité métasomatique d'infiltration isotherme

Conclusion de I'équation de la zonalité d'infiltration isotherme

Dans I'équation (3.20) le flux d'infiltration du constituant "i" a travers un volume
unitaire est défini par :

inf
| inf :(ﬂj _ inf Vp (3.21)
dt T

inf
L Li" - ,
Pour des conditions isothermes nous posons —_'I_ = L'i”f ; pour un écoulement

unidimensionnel a travers une section unitaire Vp devient a—p -onaalors :
X

inf
(ﬂj _ i (a_pj (3.22)
dt OX

Dans I'équation (3.22) Liinf exprime la quantité unitaire du constituant "i"
transporté par I’écoulement de la solution ; il est égal a Liinf =;C; (3.23),0u C;

est la concentration du constituant dans la solution, ¢; le coefficient d'effet de

filtration. Conformément a I'equation bien connue de I'hydrodynamique la

vitesse de filtration est égale a :
vk vp

= (3.24)
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ou m est la viscosité de la solution, k le coefficient traduisant la structure
vp

(perméabilité) du milieu et I le "gradient hydraulique”, qui n'est rien d'autre
que le gradient de pression égal, pour un écoulement unidimensionnel, a (Z—p
X

Ayant alors désigné la vitesse de filtration d'une solution donnée dans un milieu
donné par wg, nous obtenons :

v-m _Vp

Wn=—=— ¢t
T
op
wq =P 3.25
0=7, (3.25)

Finalement I'équation de la filtration du constituant "i" a travers une section
unitaire se note sous la forme :

dmj =¢j -Cj -wg-dt =0;j - Cj - dv (3.26)
ou v est le volume de la solution qui s'est infiltrée dv =wg - dt.

L'équation (3.26) a eté utilisée par D.S. Korzhinsky [1969] en guise de
conclusion de I'équation de la zonalité métasomatique d'infiltration isotherme.

On suppose que la roche a une composition arbitraire, mais homogene, que la
solution a une composition arbitraire, mais constante ne changeant pas dans le
temps, que le systéme de pores est unidimensionnel, mais de peu d'importance,
c'est-a-dire que le volume de la roche reste constant, que la température est
constante comme convenu, enfin que le principe de I'équilibre local est respecté.

Tirons de I'équation (3.26) la dérivée par rapport a la distance x aprés avoir au

a(%n\]/i] _eiCi)

OX OX

préalable groupé les membres : ; hous obtenons I'expression

oi oG

v ok
qui montre que l'infiltration d'un volume élémentaire de solution ov dans un
volume élémentaire de roche (volume délimité par une section unitaire
transportée a une distance élémentaire ox) est accompagnée d’une modification
de la teneur du i*™ constituant dans la roche (5i) et de la concentration (C;) du
méme constituant dans la solution infiltrée. Le signe moins signifie que la
differentiation se fait dans I'ordre inverse de I'état initial a I'état final ; ¢; est le

(3.27)
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coefficient d'effet de filtration qui est pris comme constant ; nous négligeons la
teneur du constituant "i"" dans la solution poreuse.

Si la teneur du constituant "i" dans la solution poreuse est importante,
I'expression (3.27) prend la forme :

.S :
ol oiP oC;
_|o A i 3.28

v avJ P o (3.28)
.S
5is o oC;

ou ——+p— [=@; — 3.28a
Y pavJ P o (3.282)

ou p est la porosité (volume des pores) de la roche de départ. La prise en compte
du volume des pores a un sens dans des cas particuliers ; on peut, en général,
négliger ce membre.

Si la solution contient un nombre arbitraire de constituants "k", nous aurons,
bien entendu, "k" équations de la forme de (3.27) :
oa 0Cq4 ol oC; ok oCk
=, —2 L — = — —— =) — 3.29
&%, ~ o Ty %o (3.29)

Rappelons que suivant la condition posee le processus se déroule a I'état
d'équilibre local, c'est-a-dire qu'a tout instant, dans tout volume élémentaire, a
une valeur déterminée de la teneur des constituants dans la roche correspond une
seule concentration, a I'équilibre, de ces constituants dans la solution. Alors,
dans toutes les équations n‘apparaissent que deux paramétres indépendants, la
distance x et le volume v de la solution infiltrée. Dans un tel cas, la variation de
teneur d'un constituant quelconque "i* s'exprimera identiguement sous la forme :

di:(a—ij dv+(@j dx (3.30)
N )y oX )y

et, si I'on choisit une section quelconque a teneur constante en "i", c'est-a-dire di
=0, I'équation (3.30) peut se transformer comme suit :

o)
dx__\ov) (3.31)
" (e
OX
En substituant (3.31) dans (3.27), on obtient aisément :

dx oC; _ ai
(dvji P ax (3:32)
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. (dx : . . L
ou (d— est la vitesse relative de déplacement de la section a teneur constante
v

en fonction de la variation de concentration et de la teneur en constituant
dans le segment élémentaire du conduit d'infiltration de la solution.

en

Il est évident qu'on peut obtenir les mémes expressions de la vitesse relative
pour tous les constituants au nombre de "k" et nous aurons un systeme de "k
équations de la forme (3.32):

dx 0Cy . Oa

av), " ox

dx aci ol

— | = —L : — 3.33
dv J; P X (3.33)
dx aCk ok

o TPk — A

dv )y OoX  OX

Dans le systeme (3.33) les deux variables x et v peuvent étre remplacées par une

: X dx : . .
seule variable — ou — =u, exprimant la vitesse relative. Dans un tel cas le

v dv
systeme (3.33) peut étre remplacé par une seule équation :
yinf :(%j - dCa =..= @ di_(p d& (3.34)
v/, % da di dk

qui exprime que la vitesse de deplacement de la section de la colonne est
fonction de la modification de concentration des constituants dans la solution et
de leur teneur dans la roche.

L'équation (3.34) montre aussi que, si nous avons choisi daprés un indice
physique quelconque une section déterminée pour un constituant quelconque
(teneur constante en constituant "i"), la section choisie se trouve aussi étre la
méme pour tous les autres constituants. Si dans cette section se produit une

dC, R )
modification — pour un constituant quelcongue . la méme section sera

di
I'objet d'une modification de la concentration et de la teneur de tous les autres

constituants (une autre solution ne peut conduire qu'a une indétermination 6).

Si dans la section choisie se produisent des modifications finales des teneurs et
concentrations des constituants, il convient d'écrire I'équation (3.34) sous la
forme :
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inf X AC4 AC; ACy
u = — = —=.,.. = — = —
v PaTpg PIAT T PR AR

(3.35)
Les équations (3.34) et (3.35) portent le nom d'équations de zonalite
métasomatique isotherme d'infiltration ou de colonne métasomatique isotherme
d'infiltration. Un exposé ultérieur permettra de comprendre le bien-fondé de
cette dénomination. Remarquons que lors de la déduction des équations (3.34) et
(3.35) nous avons omis certaines subtilités mathématiques indispensables ; on
pourra trouver la discussion de ces détails dans les travaux de D.S. Korzhinsky
[1969, 1973], P. Lichtner [1991], B. Guy [1993].

Passons maintenant a l'examen des propriétés de la zonalité métasomatique
d'infiltration découlant des équations (3.33) et (3.34). La concordance
surprenante de ces propriétés avec les particularités de composition et de
structure des métasomatites naturelles et celles des colonnes métasomatiques
expérimentales apporte une preuve directe évidente de I'exactitude de la
déduction presentée ci-dessus.

Propriétés générales de la zonalité métasomatique
d'infiltration isotherme

Nous exposerons cette section de maniere quelque peu différente de celle qui a
été adoptée par D.S. Korzhinsky [1951], tout en en suivant néanmoins
rigoureusement les principes essentiels.

1. La cause de la naissance d'un profil réside dans le remplacement de certains
minéraux par d'autres (a la limite, d'un minéral par un autre). Dans les équations
(3.34) et (3.35) C; représente, en effet, la concentration de saturation d'un
constituant par rapport a une composition minéralogique déterminée de la roche.
A composition constante de la roche, la concentration de saturation ne peut pas
varier parce que toute variation concomitante de concentration se fait a la limite
avec une vitesse infinie. (%:ATC' :ooj. C'est pourquoi la seule cause de la
naissance d'un profil est [I'apparition d'un front de remplacement avec
modification qualitative de la composition minéralogique, c'est-a-dire avec
I'apparition de nouveaux minéraux remplacant l'association minéralogique
initiale. Les équations (3.34) et (3.35) décrivent alors les fronts de remplacement
correspondants a minéraux de composition constante, ou :
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X _ ACa o AC; B ACy
votaTag TR TPk
AC, et Ai...ACy et Ak traduisant la variation de concentration et de teneur des

constituants dans chacun de ces profils ou, mieux, a chaque front de

(3.35)

N AC; . .
remplacement. Il est de méme évident que plus T’I est éleve, plus la vitesse
[

relative de deplacement d'un tel profil (5) est élevée.
v

Nous allons donner quelques graphiques utiles illustrant ces relations. Nous
prendrons comme exemple une colonne a trois fronts de remplacement

| I I
(Ej >(5) >(EJ ; on peut alors sur un diagramme x-v (fig. 3.2 a) porter
v v v

trois droites

(%jl =tga >(%)“ =tga >(%jm—ta
dv =1goy v =1gap Y =1gag

representant la vitesse relative de déplacement des fronts de remplacement
correspondants. La figure 3.2 b donne le diagramme C;—i des apport et départ du
constituant "i", ou les pentes des droites caractérisent les vitesses relatives de
deplacement des sections et la position des points, la teneur et la concentration
du i*™ constituant entre les sections, c'est-a-dire a l'intérieur des zones
métasomatiques.

2. Les limites brusques de remplacement et la composition constante des
minéraux et de la solution dans les limites des zones constituent un trait
caractéristique de la métasomatose isotherme d'infiltration. Cette conclusion est
manifeste pour les métasomatites faites de minéraux de composition constante.
En effet, si C,...Cy sont les concentrations de saturation a I'équilibre avec une
association minérale de composition constante, elles restent inchangées dans les
limites de la coexistence avec cette association, c'est-a-dire dans les limites de la
zone métasomatique. Reste de méme constante la composition minérale de la
zone, étant donné que la concentration de saturation ne dépend pas de la quantité
de minéraux et, au contraire, une variation des proportions quantitatives
conduirait a une variation de la concentration de la solution coexistante.

La variation des C,...Cy peut seulement étre liée a la variation de la composition
minéralogique des zones ou, comme on le dit habituellement, & la variation
qualitative de la composition minéralogique qui a lieu avec la formation d'un
front de remplacement de certains minéraux par d'autres. Dans des conditions
d'équilibre local, ce front sera brusque : a la percolation de chaque volume
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élémentaire de solution répond un incrément de remplacement de certains
minéraux par d'autres avec variation correspondante des concentrations et
teneurs des constituants qui, dans des conditions d'équilibre local, s'effectue
nettement plus rapidement que la percolation de la solution.

Si, pour les colonnes comportant des minéraux de composition constante, ce
régime de remplacement est évident et n'exige pas de preuves particulieres, a
part celles qui ont éte données, le fait que la concentration et la composition des
roches a fronts de remplacement raides soient d'une constance analogue n'est pas
tellement évident pour des zones métasomatiques a minéraux de composition
variable. D.S. Korzhinsky y a apporté une preuve élégante. Nous le montrerons
de maniére succincte, en renvoyant a l'original pour plus de détails [Korzhinsky,
1969].

La fig. 3.3 représente un diagramme concentration (C;) — teneur (i) du
constituant "i", donnant la teneur du constituant "i" dans les minéraux de
composition variable M(M;—M,), N(N;—N,) et P(P;—P,), ainsi que les courbes
Ci— pour ces mémes minéraux (rappelons que pour des minéraux de

composition variable, on a toujours O > (0 et par conséquent %>O). Enfin,
[

le diagramme fait figurer les segments de droites répondant aux sections

X X X

| I 1
. X AC; i
—| >—=] >—| , ou —=¢j——=0jtga, dans lesquelles a lieu le
v v v Vv Al

remplacement de certains minéraux par d'autres avec apport du constituant "i",
segments de droites a, et départ du constituant "i*', segments de droites b (¢; est,
bien entendu, constant).

On voit aisément que les segments des fronts de remplacement sont seulement
compatibles avec des compositions déterminées constantes de minéraux,
solutions solides. Dans le cas d'un apport du constituant "i", ce sont les

compositions | M, | N, | P2, les fronts de remplacement etant indiques en chiffres
romains. Dans le cas d'un départ du constituant "i", ce sont les compositions
M1 Ny | P1. Ces relations montrent concretement que les minéeraux, solutions
solides, existant dans les colonnes isothermes d'infiltration présentent une
composition constante. Ce n'est que dans certains cas qu'il est possible d'avoir
une variation trés limitée de composition ; pour la colonne de départ, ce sont les
minéraux N; et M;, la variation possible de composition de ceux-ci étant
indiquée a la figure 3.3 en traits interrompus verticaux.

De sorte que, méme dans le cas ou les métasomatites sont composées de

minéraux de composition variable, la composition des minéraux et de la solution

reste constante a I'intérieur des zones et le remplacement se fait de fagon abrupte
aux frontiéres des zones. De plus (voir fig. 3.3), il peut y avoir remplacement
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d'un seul et méme minéral avec changement brusque de sa composition : M; | M,
N2 | P2.

Ainsi, la constance de la composition des minéraux et solutions a l'intérieur des
zones et la variation par sauts brusques aux frontiéres des zones sont le trait
caractéristique de la métasomatose isotherme d'infiltration.

Attirons encore l'attention sur une particularité importante que le diagramme met
aussi en évidence. Dans la métasomatose d'infiltration, il s'établit dans chaque
zone une concentration maximale des constituants apportés et une concentration
minimale des constituants évacués, parmi les constituants possibles, compatibles
avec la composition minérale de la zone. Ceci decoule directement de I'équation

AC; . .. . .
(3.35) 5=cpiT_' Si Al est constant, X est dautant plus élevé que la différence
Vv [ v

. . . AC;

des concentrations C; est grande. Aux frontieres des zones Ai = 0 et T’I:OO’
i

c'est-a-dire que la concentration du constituant atteint infiniment vite la valeur

maximale ou minimale compatible avec la composition minerale.

Il résulte également des équations (3.34) et (3.35) que la distance relative entre sections,

autrement dit, la largeur des zones métasomatiques :

ORI ARG

dépend des variations de concentration et de teneur des constituants dans les
sections qui délimitent la zone du front de remplacement.

3. Colonne métasomatique et cause de la zonalité métasomatique. L'équation

dx dC dGC; dC ) .
334) =@, —2 =, =@ —L = K décrit la limite (front de rempla-
( ) v Pa da Oj di 0% dk ( p

cement) entre deux zones métasomatiques. Si chacune de ces zones est
composeée de "k™ constituants, le nombre total de parametres 2k sera lié par (k-1)
équations de la forme (3.34) et le nombre de parameétres indépendants pour deux
zones contigués sera de 2k—(k—1) = k+1. Si la roche initiale est composée de "k"
constituants dont les teneurs sont, bien entendu, des parameétres indépendants, il
n'y a, lors de la formation d'un certain front de remplacement ou, autrement dit,
d'une certaine zone métasomatique, qu'un seul parametre a étre indépendant de
la teneur initiale des constituants de la roche et, par conséquent, a dépendre des
concentrations des constituants de la solution. En exprimant cela par des
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parameétres thermodynamiques, on peut dire que, si la roche de départ est
déterminée par les "k" teneurs de constituants inertes, alors en abordant la
premiére zone métasomatique, un de ces parametres devient un parametre
intensif, dépendant de la concentration du constituant dans la solution agissante.

Il est possible de poursuivre ces considérations pour les fronts de remplacement
suivants. Ainsi, en passant de la premiére zone métasomatique a (k—1) teneurs de
constituants inertes a la zone suivante, il y aura, en vertu de I'équation (3.34),
encore un parameétre a devenir intensif, dépendant de la concentration de ce
constituant dans la solution et (k—2) parameétres seront déterminés par la teneur
des constituants existant dans la roche de départ, c'est-a-dire qu'ils se
comporteront comme des constituants inertes et ainsi de suite. Puisque, dans le
cas genéral, le nombre de fronts est egal a "k", c'est autant de constituants qui
passeront successivement a l'état parfaitement mobile, le nombre de zones
métasomatiques, dans le cas géneral, étant alors égal a Z=k+ 1 (3.37). Cet
ensemble de zones formées simultanément porte le nom de colonne
metasomatique.

L'idée de colonne métasomatique, introduite dans l'usage scientifique par
D.S. Korzhinsky, s'est révélée étre une notion de principe, nouvelle dans la
compréhension des processus métasomatiques. Nous le soulignons. Le fait
méme de la structure zonale des auréoles métasomatiques est connu des
géologues depuis longtemps et la zonalité était toujours considérée comme le
résultat de I'apparition successive a des époques différentes de certaines
métasomatites parmi d'autres. C'était une interprétation naturelle de phénomenes
observes dans lesquels certaines métasomatites sont remplacées par d'autres et
qui etaient mis en relation avec une modification de composition de la solution
active. Il manquait des tentatives d’exprimer ces idées sous forme d’un modéle
faisant 1’objet d’une concertation mutuelle.

L'élaboration d'un modéle physico-chimique reéalisée par D.S.Korzhinsky a
montré que justement, au contraire, dans le cas le plus général, c'est-a-dire pour
une composition arbitraire indépendante des roches initiales et de la solution
active il doit apparaitre une colonne métasomatique sous forme d’un ensemble
de zones métasomatiques formées simultanément, a délimitation tranchée.

La cause de [I’apparition d'une zonalit¢ métasomatique est la mobilité
différentielle des constituants : le passage successif des constituants de I'état
inerte a I'état parfaitement mobile fait apparaitre des fronts de remplacement,
formant une colonne de zones de composition minéralogique différente.
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Comme on le sait, le nombre de minéraux est déterminé par le nombre de
parameétres extensifs du systétme et, dans le cas de la métasomatose,

rT”f\E}fH =k; +1, c'est-a-dire qu’il est égal au nombre de constituants inertes, plus

le volume. Le passage successif des constituants de I'état inerte a [I'état
parfaitement mobile entraine respectivement une diminution du nombre de
minéraux dans les zones de la colonne jusqu'a la derniere zone monominérale
d'arriere, formée du fait du comportement parfaitement mobile de tous les
constituants. Le volume occupé par cette zone est rempli par un minéral dont les
constituants saturent la solution au plus haut degré et qui, a cause de cela,
développe une tres forte pression de cristallisation.

La diminution du nombre de minéraux dans les zones métasomatiques a mesure
que le processus gagne en intensité, jusqu'a formation de zones monominérales,
est le trait distinctif le plus caractéristique des processus métasomatiques.

Dans l'interprétation d'une colonne métasomatique en tant qu'ensemble de zones
formées simultanément se pose naturellement la question de savoir ce que
signifie le mot "simultanément™ dans une expression physique et quelles sont, en
réalité, les dimensions de ces zones et colonnes initiales. Une modélisation
informatique a montré que I'état transitoire (lorsque les équations (3.37) et (3.35)
ne "fonctionnent” pas et qu'il y a défaut d'équilibre local) représente une partie
minime négligeable du temps initial. Ainsi, les expériences montrent [Zaraisky,
1989] que pour de simples colonnes (a nombre de zones le plus élevé) pour une
épaisseur de colonne de 0,3-0,4 mm au total, le microscope permet de constater
que toutes les zones sont bien visibles : les limites en sont nettes et elles ne
renferment pas de reliques de minéraux. Le temps expérimental de formation
des colonnes est toujours connu et il dépend de la composition de la roche
initiale, de la composition et de la concentration de la solution et, bien entendu,
de la température. Si lI'on opere avec des chiffres moyens, il faut, pour des
colonnes de haute température (400-500° C), d'une épaisseur de 2,.0 a 5,0 mm,
144-216 heures. Autrement dit, la vitesse de progression du front de la colonne
qui s'est constituée est en chiffres ronds de 0,3-0,6 mm/jour ou 108-216 mm/an.
Tenant compte de la porosité nettement plus réduite (de 20-30 fois) des milieux
naturels, on peut adopter des vitesses de 3,6-10,8 mm/an. La puissance
habituelle des zones d'altération métasomatique par infiltration sont d'au moins
quelques metres et méme de dizaines de metres. Autrement dit, "I'étape
cinétique" fait des milliemes et méme des dix-milliemes du temps qu'il a fallu a
la colonne pour se former.

Il est intéressant de noter que la succession des réactions minéralogiques qui se
passent dans la "zone cinétique" répond en principe aux réactions de
remplacement dans la colonne ou regne un équilibre local. Ceci s'explique par le
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fait que les forces agissantes, déterminant la vitesse de déplacement du front de
remplacement, et les vitesses de la réaction de remplacement se trouvent en
principe étre les mémes. Ainsi, d'aprés les équations (3.34) et (3.35), la vitesse
de propagation du front de remplacement dans la colonne est d'autant plus
élevée que la différence entre les concentrations des constituants dans les zones
contigués est importante. La vitesse de la réaction chimique dépend aussi de la
concentration des constituants et, lors des réactions de remplacement, elle est
d'autant plus élevée que la différence des concentrations des constituants est
importante. C'est pourquoi, la colonne qui, dans les premiers instants, a pris
naissance en tant que colonne cinétique, se réorganise facilement et rapidement
en colonne a équilibre local.

La colonne s'étant formée avec le temps, a mesure de la percolation des
solutions, subit seulement un accroissement proportionnel, parce que toutes les
grandeurs similaires se trouvant entre parentheses restent constantes :

| ! I
x! =((pa%jv et I%I =x! —x'' = ((paﬁ) —(q)aA—Caj V.

Aa Aa

Ce n'est que le volume de la solution infiltrante qui reste la seule variable
indépendante.

Si la colonne métasomatique est composee de "k" constituants, tous inertes au
depart (ki), le nombre de zones (r) est, dans le cas général, égal a Z = k; + 1,

comme nous l'avons vu (3.36). Rappelons que. f,, = r{’}?’fu =k; +1.

Cette zonalité, conditionnée par le passage a tour de réle des constituants de
I'état inerte a I'état parfaitement mobile, on a convenu de l'appeler zonalité
fondamentale (principale). Mais, la succession des événements faisant passer les
constituants a I'état parfaitement mobile a recu le nom de séquence de mobilité
différentielle des constituants ou simplement séguence de mobilité des
constituants.

L'équation de la zonalité d'infiltration exprime quantitativement, avec évidence,
les causes de la mobilité différente, différentielle, des constituants. Si le front de
remplacement externe est caractérisé par le passage a I'état parfaitement mobile
du constituant "a" et si le front suivant est créé par suite du changement de
régime du constituant "b", il est évident que lon a

| Il
AC AC : _ :
X = —2> X :(pb—b. Autrement dit, la mobilité des constituants
v Aa v Ab

dépend du changement de concentration et du changement concomitant de
teneur du constituant lors du passage d'une zone métasomatique a l'autre : plus la
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grandeur du changement de concentration de saturation est élevée pour un
changement mineur de teneur du constituant, plus ce méme constituant est-il
mobile. Il s'en suit qu'on ne peut avoir de séquences de mobilité "absolues”. La
mobilité des constituants est déterminée par la composition et la concentration
de la solution active et par la composition des roches remplacées. D'autre part,
on observe dans beaucoup de processus métasomatiques une inertie particuliére
de constituants peu solubles, tels que Al,O; et TiO,.

Si les colonnes multizonales dont le nombre de zones Z = k; + 1 représentent le
cas le plus général du métasomatisme, on observe un autre cas extréme ou, en
vertu de causes déterminées, il n'y a qu'un seul constituant qui change de régime
ou la concentration de celui-ci devient différente de celle de la solution en
équilibre. Dans ce cas, il n'apparait qu'une zone unique de remplacement sans
formation d'une colonne multizonale. C'est, comme nous l'avons signalé ci-
dessus, un cas de métasomatose simple. Les exemples en sont largement connus
- microclinisation postmagmatique, albitisation de granitoides, etc. Il est évident
que dans la nature nous rencontrons des formations intermédiaires variées,
depuis des metasomatites entierement multizonales a des métasomatites simples.

Remarquons encore deux particularités importantes des colonnes isothermes
d'infiltration. En tenant compte de "l'inertie constante™ de certains constituants et
de la diversité de composition des minéraux naturels, on a pu supposer que,
méme dans les conditions naturelles, on rencontre des cas ou, lors du départ (ou
apport) d'un constituant inerte, il y a plus d'une réaction de la roche avec la
solution avec formation de minéraux de réaction se distinguant surtout par leur

teneur en constituant inerte. Ainsi, dans le schéma :

\Y m oo |
— A | A+ AB|A+AB, | A+AB, +C —>
N N

ou les fleches 1| représentent les constituants (B et C) passant a I'état
parfaitement mobile. Ou bien I'exemple des zones internes d'une colonne de
greisen qu'on rencontre dans la nature :

| v 1l | I | | |

%
| quartz | quartz + topaze | quartz + muscovite | quartz + muscovite + feldspath potassique |
N N
Al K

Dans les deux colonnes ci-dessus les zones Il et 111 renferment le méme nombre
de minéraux et, par conséquent, le méme nombre de constituants inertes : le
constituant conventionnel B dans le premier cas et le constituant Al dans le
deuxiéme cas de la colonne a greisen. La teneur des constituants inertes dans les
zones 11 et 111 est toutefois différente par suite de la possibilité d'apparition de
minéraux de réaction, assurant une diminution de I'énergie libre au passage de
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zone a zone (voir plus loin). Il est indiqué d'appeler ce genre de zonalité zonalité
complémentaire. Le trait distinctif de la zonalité complémentaire est de compter
le méme nombre de minéraux dans les zones adjacentes.

Une autre particularité de la structure des colonnes métasomatiques d'infiltration
est que les zones externes qui sont soumises a des modifications restreintes et
ont souvent une extension régionale, se forment dans des conditions isobares

(rT”"?f“ =k; ) alors que les zones internes ayant subi des altérations intensives se

forment toujours a volume constant (rT"T\"}“fH =Kk; +1). Dans de telles colonnes on a

habituellement Z = k;, étant donné que lors du passage d'un régime isobare a un
régime isochore il y a a la fois deux constituants qui passent a I'état parfaitement
mobile. De telles situations sont surtout caractéristiques des zones de
propylitisation, de bérésitisation, de métasomatose a quartz-séricite, lors du
developpement superficiel de ces processus d’altération de roches €ruptives. La
cause du changement de regime "meécanique™ d'un processus est assez simple :
dans les zones externes ou l'apport-départ relatif de constituants est peu
important (3-4 %), celui-ci est facilement compense par un remplacement
encore moins important du volume lors de la formation de silicates hydroxylés,
carbonates, etc. Lors du depart intensif de constituants, se produisant dans les
zones internes, les vides qui se forment se remplissent aussitot d'un dép6t du
minéral qui sature le plus la solution. Dans les métasomatites liées aux
granitoides, ce minéral est le quartz et le passage du régime isobare au régime
isochore se fait par passage de la silice a I'état parfaitement mobile. Dans les
métasomatites d'apobasites, c'est souvent un carbonate qui remplit le role de
"minéral parfaitement mobile".

Pour illustrer et concrétiser ce qui vient d'étre exposé, nous reproduisons au
tableau 3.1 une colonne de béresitisation de roches éruptives acides,
caractéristique des gisements polymeétalliques du Karamazar. Lez zones externes
(1, 2, 3) ayant une extension superficielle se distinguent par des altérations
particulieres des roches et ne sont méme pas, pour beaucoup de chercheurs, liées
a une bérésitisation. Ceci est certes incorrect et, qui plus est, ces altérations
externes sont spécifiques pour chaque type d'altération périmétallifere et peuvent
constituer des indicateurs d'altérations périfiloniennes. A partir de la zone 4 a
lieu une altération des roches sensiblement plus intense (décomposition de
feldspaths, etc.). Ces altérations s'effectuent de maniere isochore, a volume des
roches constant, et le role de "minéral parfaitement mobile™ remplissant le
déficit de volume, est joué par le quartz. 1l est caractéristique et significatif que
toutes les reactions aux limites des zones 3/4, 4/5, 5/6, 6/7 se font par apport de
silice et le quartz remplace méme I'ankérite, la pyrite, c'est-a-dire des minéraux
ne contenant pas de silice au depart.
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4.

Conclusions essentielles. La recherche de modeles théoriques et

expéerimentaux et les observations d'objets de la nature qui sont en accord avec
ceux-ci, montrent que la métasomatose isotherme d'infiltration se caractérise par
les traits essentiels suivants :

a)

b)

c)

d)

f)

9)

h)

Lors de la percolation de solutions de composition arbitraire, mais
déterminee, invariable dans le temps, a travers une roche de composition
arbitraire, mais homogeéne, invariable dans l'espace se forme une colonne de
zones a limites abruptes, se distinguant par leur composition minérale.

Aux limites des zones a lieu une modification par saut brusque de la
composition de la roche et de la solution ; aux limites des zones les
compositions de la roche et de la solution restent constantes.

Les processus de remplacement s'effectuent seulement aux limites de zones
et se traduisent par le remplacement de minéraux par des minéraux d'une
autre composition.

Au fur et a mesure de la percolation des solutions il y a seulement croissance
proportionnelle des zones de la colonne sans changement de sa composition
ni de sa structure.

La zonalitt metasomatique entraine une mobilité différentielle des
constituants : a la limite de chacune des zones, a mesure de l'intensification
du processus, a lieu un passage successif des constituants de I'état inerte a
I'état parfaitement mobile ; cette succession porte le nom de séquence de
mobilité différentielle des constituants.

La mobilité des constituants est déterminée par la concentration des
constituants dans la solution et leur teneur dans les roches remplacées : plus
la variation de concentration est élevee pour une variation moindre de la
teneur du constituant au front de remplacement (interface entre zones), plus
la mobilité du constituant donné est grande.

Le passage en cascade des constituants de I'état inerte a I'état parfaitement
mobile entraine une diminution du nombre de minéraux dans les zones
métasomatiques (2 D’extréme, un seul minéral a chaque limite de zone)
jusqu'a formation de zones d'arriere monominérales ; la diminution du
nombre de minéraux a mesure de l'intensification du métasomatisme et de
I'intensification correspondante de I'altération chimique des roches constitue
un trait distinctif caractéristique des métasomatites.

La zonalité fondamentale entrainée par la mobilité différentielle des
constituants peut se compliquer par une zonalité complémentaire, du fait de
la possibilité de certaines réactions favorables sur le plan thermodynamique
entre la solution et les roches sans qu'il y ait changement de régime des
constituants.
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i) 1l est, apparemment, habituel d'avoir dans les zones externes a faibles
modifications un passage de conditions isobares a des conditions isochores
lors d'une métasomatose intense.

Tableau 3.1. Colonne métasomatique de bérésitisation
Zone de | Association minérale de la zone Réaction de remplacement et
colonne constituant devenant parfaitement mobile
1 Qtz"Or*Ser*Ab*ChI*Cc’Py Or—
2 Qtz'Ser*Ab*ChI*Cc'Py —Ab+tSer+Qtz
Chl*Cc—
3 Qtz* Ser*Ab*Ank’Py —Ank"Ser(| 1K)
Ab—
4 Qtz" Ser"Ab"Ank’Py —Ser Qtz(| 1Na)" (| 1Si)
Ank—
5 Qtz" Ser'Py —Qtz(*|tMg)
Py—
6 Qtz" Ser —Qtz("|1Fe)
Ser—
7 Qtz —Qtz

Les particularités qui viennent d'étre mentionnées caractérisent les propriétés les
plus importantes de la zonalité métasomatique d'infiltration. Elles sont la
traduction du modele général idéalisé de la métasomatose isotherme
d'infiltration. Les colonnes métasomatiques qui dans la nature se développent
dans un environnement géologique concret et répondent ou, a la limite,
s'approchent des propriétés citées peuvent avoir leurs propres particularités
spécifiques. Ainsi, la progression frontale d'une colonne métasomatique a lieu
dans des conditions de porosité homogene. La présence de zones de perméabilite
élevée et de fissuration entraine evidemment le développement préférentiel
avancé de métasomatites dans ces zones.

Le modele de la métasomatose par infiltration s'appuie sur le principe d'équilibre
local. Néanmoins, dans une série de cas, particulierement parmi les
métasomatites de plus basse température, 1’irrégularité de la perméabilité ou la
lenteur des vitesses de réactions permet la conservation au sein des
métasomatites de reliques de minéraux issues des zones précédentes. Ces
reliques se reconnaissent facilement aux structures du remplacement ou a leur
répartition irrégulieére. Dans une analyse théorique, ces minéraux doivent, bien
entendu, étre rapportés a la zone précédente. Cependant, d'un autre céteé, s'il n'y
avait pas de reliques de minéraux et si I'équilibre local était completement
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réalisé, jamais nous ne pourrions déchiffrer les détails du mécanisme de
remplacement.

Tableau 3.1. (suite)

Mobilité croissante — Type de
Constituants inertes Constituants parfaitement mobiles Processus
Al, Fe, Mg, Si, Na, Ca, K 03, Sy, COy, HO
A|, Fe, Mg, Si, Na, Ca K, Oy, S,, CO,, H,O P = const.
Al, Fe, Mg, Si, Na Ca, K, O3, S;, CO,, H,0
A|, Fe, Mg Si, Na, Ca, K, O,, Sy, CO,, H,0
Al, Fe Mg, Si, Na, Ca, K, Oy, S,, CO,, H,0O V = const.
Al Fe, Mg, Si, Na, Ca, K, O,, S, CO,, H,O
Tous les constituants sont parfaitement mobiles

Enfin, la zone du remaniement métasomatique par des solutions peut affecter
des roches primaires de compositions différentes. En principe, on peut y
distinguer deux cas extrémes. Dans l'un de ceux-ci, lorsque la modification de
composition chimique (c'est-a-dire la teneur en constituants inertes) est peu
importante, il y a modification en quantite des proportions de minéraux,
déterminant les constituants inertes virtuels. Dans l'autre cas, il y a modification
radicale de la composition de la roche de départ. Il convient de considerer les
métasomatites qui se forment au sein de celles-ci comme une colonne
indépendante : elle a, en effet, une tout autre structure. Tout le monde connait
I'exemple des bérésites et des listwaenites, mais il y a des situations ou il n'est
pas aisé de tracer cette limite.

3.4. La zonalité métasomatique de diffusion
Conclusion de I'équation de la zonalité métasomatique
de diffusion

De I'équation du flux général de matiére (3.20) pour le flux isotherme de
diffusion du constituant "i"", nous tirons I'expression:

dif
dif [ dm; dif
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ou Lf"f est le coefficient cinétique exprimant la quantité de composant "i"
transporté a travers une section unitaire pour une température donnée et une
force active Vu. Pour un débit unidimensionnel cette expression peut se
transformer :

dif

: : : L9 RT :
omy __ydit i L L __p.%i (3.39)
ot OX C OX OX

ou
M __p,.%Ci (3.40)
ot OX

L'équation (3.40) definit I'expression de la premiere loi de Fick, donnant aussi la
quantité de constituant "i" transportée par unité de temps a travers une section
. . L . 0Cj
unitaire sous un gradient de concentration égal a a—' En comparant les
X
membres des equations (3.39) et (3.40), on voit aisement combien le coefficient
de diffusion bien connu représente une grandeur complexe non linéaire a
facteurs multiples :
LI RT

D=~ (3.41)

En prenant la dérivée des deux membres de I'équation par rapport a X :

ofim) [ p.%) 02
ox\ ot ) oxU ' ox '

et en admettant, comme ci-dessus, qu’on a une section unitaire, mais que D; est
indépendant de la distance, nous obtiendrons I'expression de la deuxiéme loi de

Fick :
ai :Q(Di .ﬁj (3.43)
o oxl ' ox

. O . ) i
ou % est la variation de teneur du constituant "i" dans un volume de roche

(14 : 0 oC; . . :
elémentaire et PV D; el la variation de sa concentration dans la solution.
X X

Dans I'expression (3.43) on néglige la porosité de la roche, la solution poreuse
présentant une teneur en constituant "i", puisqu'ils sont trés petits par rapport a la
définition générale de la métasomatose. Mais s'ils sont essentiels, il convient de

remplacer I'expression (3.43) par une autre :
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MZQ(Q %j (3.44)

ot OX OX

ol i° est la teneur du constituant "i" dans la roche, p la porosité (volume des
pores), C; la concentration du constituant i dans la solution poreuse.

Remarquons que les expressions (3.43) et (3.44) constituent des équivalents de
la forme habituelle de notation de la deuxiéme loi de Fick :

oC; oC;
aCi_0 D; - L (3.45)

ot oX OX
e : : o oC;
La difféerence consiste seulement dans le fait que dans I'équation (3.45) e
renvoie a la variation de concentration du constituant "i" dans un volume
unitaire de solution pour la diffusion en milieu homogene. Pour notre objectif —
étude de la métasomatose par diffusion — il est essentiel de distinguer par le

.0l . :
symbole particulier pr la variation de concentration (teneur dans le volume

élémentaire) dans la roche.

Si la solution contient "k™ constituants, il est clair que nous aurons k équations
de la forme (3.43), chacune d'elles caractérisant la diffusion indépendante de
chacun des constituants. Les équations (3.43) a (3.45) sont non-linéaires et leur
solution pour des systéemes a nombreux constituants représente un probléme
compliqué.

Elles se limitent habituellement a des solutions particulieres (avec conditions
aux limites déterminées) et a des approximations acceptables.

Renvoyant le lecteur aux travaux originaux comprenant I'argumentation
nécessaire [Korzhinsky, 1968, 1982 ; Frantz & Mao, 1976 ; Demin et al., 1979 ;
Balashov, 1985, 1992 ; Guy, 1993], nous nous limiterons a la conclusion la plus
succincte de D.S. Korzhinsky pour les cas les plus simples de la métasomatose
périfilonienne et de contact. Cette conclusion a été faite de la méme maniére que
pour la conclusion de I'équation de la zonalité d'infiltration.

En posant comme constants les coefficients de diffusion des constituants, nous
obtiendrons k équations de la forme :
- 2
ol 0°C;
—=Dj— (3.46)
ot Ox°
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Dans des conditions d'équilibre chimique local le nombre de degrés de liberté du
systeme est limité par k équations thermodynamiques liant les concentrations et
les teneurs des constituants.

Alors, dans des conditions aux limites déterminées — composition constante de
la roche de départ (a =a"°,..., k = k” pour x = 0, t > 0) et composition déterminée
de la solution C, =C2,...C, =C¢ pour x =0 et t > 0) —, I'é¢tat de la zone de
diffusion réciproque dépend seulement des deux parametres X et t.

Considérant une section ou la teneur en constituant "i" a été maintenue
constante, nous avons:
di:(@j dt+(ﬂj dx=0 (3.47)
ot )y OX )
et, remplagant % a partir de (3.46), nous obtenons k équations de la forme :
2 -
(&) -0 258 (349
dt i aXz GX

Les conditions aux limites étant constantes et la composition des zones étant
constante, on peut transformer le systéeme des k equations de la forme (3.48) en

: X . i :
effectuant le changement de variable —=w, o0 w = u™ est la vitesse de

Ji

déplacement de la section; on obtient des lors I'équation de la zonalité de
diffusion simple :

(dxj __p 9Caoa_ _ ,0°C i _
a..k

2
C

- 2= =D =— ka Zk:a—k (3.49)

dt ox< OX Ox° OX Ox° OX

équation qui est justifiée grace aux limitations introduites et a la constance de

composition des zones.

Propriétés générales de la zonalité métasomatique de diffusion

L'analyse des équations de la diffusion et de la zonalité de diffusion permet de
mettre en évidence les particularités essentielles et les propriétés de la
métasomatose de diffusion, que nous exposerons sous la forme de résultats,
renvoyant le lecteur pour l'argumentation détaillée aux travaux specialisés
[Korzhinsky, 1969, 1982 ; Demin et al., 1969 ; Guy, 1993 ; Zharikov, 1965 ;
Balachov, 1992]. Nous remarquerons avant tout la différence de principe entre
les zonalités métasomatiques d'infiltration et de diffusion. Si dans les colonnes
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d'infiltration la concentration des constituants dans les zones métasomatiques
reste constante, il y a dans les zones de la métasomatose de diffusion
changement continuel de la concentration des constituants dans la solution.

L'analyse de I'équation de diffusion montre ce qui suit :

0°C;
Ox°
courbes C; = f(t) pour x = const. et C; = f(X) pour t = const. ont donc leur
concavité tournée vers le bas.

a) Pour les zones de départ de constituants %<O et <0 (3.50). Les

0°C;i

ox2
(3.51) et les courbes C; = f(t), C; = f(x) ont leur concavité tournée vers le
haut (& x et t respectivement constants)”.

c) Les courbes C; = f(t) et C; = f(x) sont fortement non-linéaires pour les faibles
valeurs de x et de t et tendent nettement a devenir linéaires a mesure de la
croissance de x et de t. Autrement dit, pour t et x trés grands

2
a@ 2' —0et Z—C—monst. et I'équation de diffusion peut faire I'objet d'une
X X
approximation dans laquelle le gradient de concentration est une fonction
linéaire de la distance.
0°C; L . - .
d) Ona p <0, c'est-a-dire que la vitesse de variation de la concentration du
2
constituant, autrement dit, la vitesse de diffusion ralentit avec le temps. De
2

>0

: : C
b) Pour les zones d'apport de constituants, au contraire, %>O et

L <0 et la vitesse de variation de la

méme, la valeur absolue

ox2
concentration (vitesse de diffusion) ralentit avec la distance. Pour des t qui

ne sont pas tres petits, il est légitime de recourir a la relation X =W/t (3.52),
w eétant la vitesse de diffusion (souvent on prend approximativement

X =~/2Dt). Cette relation se confirme parfaitement lors de la reproduction

* Remarquons que dans les cas de configurations complexes des milieux réactifs I'allure des
. oC, el o o T
fonctions — pour différents X peut étre plus compliquée. Ainsi, dans le cas de la diffusion

du constituant "i" dans un espace infini a partir d'un corps limité, Cy se met d'abord a croitre
pour les petites valeurs de X, puis décroit, alors que, pour les grandes valeurs de X, on a

: oC; : e e
toujours a_tl>0 (X est la distance dans le milieu infini par rapport au contact du corps
limité).
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expérimentale des colonnes métasomatiques de diffusion. La figure 3.4
donne quelques relations x = f(t) pour des colonnes de diffusion de lessivage
acide et d'interaction bimétasomatique [Zharikov & Zaraisky, 1973 ;
Zharikov, 1985 ; Zaraisky, 1989]. On voit aisément que la vitesse w de
croissance des limites de zones varie dans de larges intervalles de 0,4 a 18—
20 cm/an*? en fonction de la position de la limite dans la colonne, de la
porosité, de la composition et du pH de la solution.

e) Si dans la zone de diffusion il se produit une réaction entre la solution et la
roche, celle-ci n'est possible que moyennant le remplacement d'un minéral
unique par un autre, c'est-a-dire gqu'elle entraine l'apparition d'une zonalité
métasomatique de diffusion. Dans ce cas, I'équation (3.49) admet la solution

finale :
£9). A=
OX OX OX
2D =..=-D 3.53

(8’[] % Aa KAk (3:53)
les membres ayant une valeur réelle pour les constituants prenant part a la

o : . 0C :
réaction de remplacement. Dans un diagramme C — X, les droites o subissent
X

une discontinuité a I'endroit de ces limites de remplacement (dans le sens positif
ou négatif, suivant qu'il y a départ ou apport d'un constituant donne). La figure
3.5 donne les diagrammes C — x et i — x pour le cas le plus simple du
remplacement d'un minéral A a un seul constituant par le minéral F également a
constituant unique lors d'une métasomatose périfissurale, ou les concentrations
initiales dans la source (fissure) et dans I'espace quasi infini (roches encaissantes

d'un méme coté de la ), respectivement C,C, et c?.c?, sont constantes. On a

representé un cas ou le temps t est suffisant pour que les gradients de
concentration pour que les gradients de concentration soient linéaires.

On voit aisement qu'a la limite ou le remplacement de A par F a lieu+(f) > F +

oC
(@) (ce qui se représente d'habitude par —F|A—) A[a—fJ<O, mais
X

oC < : : : .
A( p aj>0, c'est-a-dire que le gradient de concentration des constituants qui
X

o : : : N ., 0C
réagissent change, ce qu'exprime graphiquement la discontinuité des drmtesa—
X

La figure 3.6 représente le cas général ou un minéral a constituant unique F
remplace la roche biminérale A+B (composée, elle aussi, de deux minéraux a
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constituant unique). Les conditions aux limites sont similaires a celles de
I'exemple qu'on vient de traiter : Cy, C,, C, sont constants pour x = 0 et X = o,
alors que C; est grand par rapport a C, et C, pour x = 0 et que, au contraire,
C. > C,, sont beaucoup plus grands que Cs pour x = . Le temps t est suffisant
pour que les gradients de concentration aient une allure linéaire. Par suite de la
différence des gradients de concentration et de celle des coefficients de diffusion

des constituants dans la zone d'interaction au sein de la roche initiale A+B, il se
]
forme une colonne de zones métasomatiques — F

| 0
F+A‘A+B—>. Pour le

oC
constituant "f*, a chaque interface (1lI/1 et 1/0), on a A(a—fj<0, ce qui
X

correspond a un apport en constituant "f" et un remplacement de B par F

(interface 1/0) et de A par F (interface I1/1). La courbe z—c présente donc deux
X

discontinuités de forme concave. Au niveau de l'interface 1/0, le minéral B est

remplacé par le minéral F et le constituant "b™ est lessivé. De méme, pour le
oC

constituant "b", on a ALa—f)>0 et la courbe du gradient de concentration
X

présente une discontinuité de forme convexe. Pour le constituant "a", I'équation

(3.50) n'a pas de solution a l'interface 1/0 parce que le gradient 5§a n'y change
X

pas et qu'il n'y a, par conséquent, ni départ ni apport en constituant "a". A

oC
I'interface 11/l on a A(a—fj>0 et le minéral A est remplacé par le minéral F
X

avec départ du constituant "a" et apport du constituant "f", les courbes du
gradient de concentration ayant une allure convexe (pour le constituant "a") et
concave (pour le constituant "f"). La zone | dans laquelle il peut y avoir
changement des teneurs en constituants "f" et "a" et, par suite, des teneurs en
minéraux F et A, présente un intérét particulier. Nous n'approfondirons pas par
une étude de détail cette situation qui manque de simplicité, mais retiendrons
que ce probleme a apparemment seulement des solutions alternatives
particulieres dont I'essentiel se ramene a ce qui suit. Si la densité molaire des
minéraux F et A est différente, les proportions quantitatives des mineraux
peuvent se modifier afin d'assurer le maintien de la linéarité du gradient de
concentration des constituants dans I'étendue de la zone | (voir fig. 3.6). En
revanche, pour des densités molaires voisines, les compositions des zones
resteront constantes, car la dissolution ou la précipitation des constituants
entrainerait la perte de la linéarité du gradient de concentration des constituants.
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f) La différence de principe existant entre des colonnes de diffusion réside dans
le comportement des minéraux, solutions solides, dans I'étendue des zones
métasomatiques. Etant donné que le gradient de concentration des
constituants varie de maniere continue dans I'étendue des zones, il y a aussi
variation paralléle de la teneur en constituants diffusés des minéraux de
composition variable. La variation de composition des minéraux, solutions
solides, dans I'étendue des zones est un indice caractéristique de la zonalité
de diffusion (a la différence de la zonalité d'infiltration).

g) Les colonnes de diffusion, tout comme les colonnes d'infiltration, prennent
naissance comme conséquence de la mobilité différentielle des constituants
et se caractérisent donc par la réduction du nombre de minéraux dans les
zones a mesure de l'intensification de I'altération des roches de départ. A
cOté de cette zonalité "fondamentale”, les colonnes de diffusion sont
habituellement 1’objet d’une zonalit¢é complémentaire (parfois méme
prédominante), formée par des minéraux réactionnels, zonalité dont
I'apparition est particulierement favorisée par des conditions de variation
continue ininterrompue de concentration des constituants lessivés et
apportés. La zonalité complémentaire, comme nous l'avons signalé, se
distingue par un nombre égal de minéraux dans les zones contigués.

Zonalité bimétasomatique

La zonalité bimétasomatique présente un intérét particulier parmi les formations
métasomatiques de diffusion ; elle prend naissance lors de la lente percolation de
solutions dans la zone de contact entre deux milieux en déséquilibre chimique.
Par suite de la différence des concentrations (plus exactement, de la différence
des potentiels chimiques) des constituants, va commencer dans les milieux
entrant en contact une interdiffusion des constituants avec formation dans la
zone de diffusion de certaines zones métasomatiques composées de minéraux
réactionnels (si, bien entendu, la formation de minéraux composés de
constituants diffusants est possible).

Considérons a titre d’illustration deux cas trés simples d'interaction
bimétasomatique entre les minéraux a constituant unique A et B, formant des
minéraux réactionnels composés des constituants "a" et "b". La figure 3.7
représente les diagrammes concentration — distance (C — x) et teneur — distance
(i —x) dans le cas ou les constituants "a" et "b™ donnent lieu a des réactions entre
minéraux de composition constante. Le diagramme est établi pour un temps
quelcongue t>ty, lorsque la réaction d'interaction entre les constituants "a" et "b"
donne lieu a formation d'une colonne bimétasomatique dans la zone
d'interdiffusion :
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<Al AB| AB|| AB, | AB;| B—

Pour autant que les minéraux de réaction présentent une composition constante,
la teneur des zones en constituants varie graduellement et par sauts brusques
d'une zone a l'autre. Les gradients de concentration des constituants varient de
maniére ininterrompue et aux interfaces entre zones les courbesC,4,Cp, = f(x)

OX

dans le cas du départ du constituant (discontinuité de forme convexe) et négative
dans le cas de I'apport du constituant (discontinuité de forme concave). Au cours
du temps a lieu une croissance des zones sans changement de structure de la
colonne. La vitesse de croissance diminue en accord avec l'équation (3.52)

3

La figure 3.8 donne la structure de la colonne et les diagrammes concentration
(Cap) — distance (x), teneur (a, b) des constituants — distance (x) dans le cas de
I'interaction bimétasomatique des minéraux a constituant unique A et B avec
formation de zones de réaction composées de minéraux de composition

présentent une discontinuité répondant a la solution finale de A(@j positive

variable en fonction de la teneur des constituants "a" et "b". En comparant les
colonnes des figures 3.7 et 3.8, on voit aisément que, dans le dernier cas, dans
I'étendue des zones composées des mineraux, solutions solides, a lieu une
modification de leur composition :

0.0 4 3 3 2 1 0
« Alde Ay B, & A;B,|de A; B; & A B, |de A, B & AB,|de A, By & ABg|B —

On a adopté ici une miscibilité limitée des constituants "a" et "b" (dans les
limites indiquées ci-dessus); il se forme, de ce fait, une zonalité avec
modification finale des compositions et du gradient de concentration des
constituants aux limites des zones. Si A B était caractérisé par une miscibilité
complete des constituants, il pourrait apparaitre entre les A et B de départ une
zone unique du minéral A B : < A|AB|B —. La colonne donnée ci-dessus (voir
fig. 3.8) croit sans changement de structure avec ralentissement dans le temps
conformément a I'équation (3.52).

Les exemples de zonalité bimétasomatique qu'on vient d'évoquer sont certes les
plus simples. Dans des cas plus compliqués ou I’on a, par exemple, certains
constituants qui diffusent et des minéraux a plusieurs constituants qui ont une
composition constante, aussi bien qu’une composition variable, la structure des
colonnes est plus complexe et celle-ci peut se modifier dans le temps en fonction

81



de la valeur des coefficients de diffusion des constituants, de leurs gradients de
concentration (gradients d'activité) dans les milieux réactionnels et de l'influence
sur l'activité de la composition de la solution en cours de modification. Ces
situations exigent chaque fois des solutions concrétes propres.

Cependant, méme pour les cas les plus simples, les modifications essentielles
dans la structure des colonnes sont déterminées pour des conditions ou les
contacts entre milieux réactionnels ne sont pas plans mais courbes. Nous ne
nous arréterons pas a l'analyse théorique de ces situations [Korzhinsky, 1969,
1982 ; Zharikov & Vlasova, 1961], et examinerons, en guise d'illustration,
I'influence qu’a la forme du contact sur la structure de la colonne
bimétasomatique.

La figure 3.9 relative a la zonalité avec minéraux réactionnels de composition
constante (voir fig 3.7) montre le rapport d’épaisseur des différentes zones pour
un contact convexe (1) et un contact concave (Il) (par rapport au milieu A). Le
diagramme est construit avec calcul de la balance des constituants "a" et "b",
nécessaires pour la formation de zones réactionnelles dans les mémes rapports
que dans le cas du contact plan, considére plus haut (voir fig. 3.7).

On voit aisément que dans un milieu limité par un contact concave il se produit
une croissance progressive des zones, le volume de la roche remplacée
diminuant constamment. Ceci s'exprime de maniere particulierement nette pour
la limite la plus externe (— AsB |A = sur la fig. 3.9, | > AB; |B — sur la fig.
3.9, 11). Au bout d'un certain temps t la roche de départ A ou B peut étre
entierement remplacée ; les conditions aux limites se trouvent étre tout autres,
ainsi que la vitesse et méme le sens de déplacement des interfaces (interface
A,B |ABZ). Du c0té du contact convexe la vitesse de déplacement de ces limites

se ralentira non seulement conformément a la relation x =w-/t , mais aussi en
vertu de l'augmentation du volume de la roche remplacée (la surface de contact
croit tout le temps, surtout pour le front le plus externe). Il s'ensuit que pour une
certaine valeur de t la progression de la zone externe peut s'interrompre et la
zone suivante remplacera progressivement la zone externe.

La conclusion générale est que, dans les conditions ou les contacts sont incurves,
il 'y a apparition de colonnes bimétasomatiques présentant une asymétrie
marquee. Cela a une importance particulierement primordiale dans le cas des
colonnes bimétasomatiques de skarns lié au remplacement selectif de certaines
zones par une minéralisation superposée.
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3.5. Types complexes de zonalité métasomatique

Les équations et propriétés des colonnes meétasomatiques d'infiltration et de
diffusion qui ont été évoquées ci-dessus, représentent certes des types extrémes
de la zonalité métasomatique. On peut toutefois dire que méme ces
approximations extrémes suffisent entierement a débrouiller et traduire les
particularités de structure de beaucoup de formations métasomatiques naturelles.
Par ailleurs, dans le cas général, les processus métasomatiques naturels
représentent des phénomenes complexes qui mettent en jeu de nombreux
facteurs et dépendent entierement de parameétres essentiels, ainsi que I'expriment
les équations généralisées des flux de matiére, introduites ci-dessus (3.13)—
(3.20). Entre-temps, une solution complete de I'équation générale des flux fait
déefaut. On a découvert et obtenu des solutions particulieres pour les
combinaisons de processus les plus répandues dans les conditions naturelles :
processus conjugues d'infiltration et diffusion [Zharikov, 1965, Zharikov &
Vlasova, 1961 ; Balashov, 1985 ; Guy, 1993], processus de diffusion,
compliqués par la cinétique des réactions [Balashov & Lebedeva, 1989 ;
Balashov & Lebedeva, 1991], infiltration dans I'espace avec gradient de
température [Korzhinsky, 1953, 1969]. Nous n'approfondirons pas I'étude de
détail de ces modeles théoriques assez complexes, nous limitant & un exposé
succinct des résultats.

La zonalité métasomatique d'infiltration—diffusion

La métasomatose par infiltration accompagnée de diffusion est un phénoméne
habituel des processus métasomatiques naturels. Il est fort probable qu'a ce type
(ou la diffusion joue un réle plus ou moins important) se rapporte la majorité des
colonnes métasomatiques naturelles. Pourtant, pour la détermination du rdle
relatif joué par l'infiltration et la diffusion dans telle ou telle colonne, il convient
de faire une étude minutieuse et fastidieuse des minéraux, solutions solides, dans
I’étendue de toutes les zones, étant donné que la constance (dans l'infiltration)
ou la variabilité (dans la diffusion) de leur composition représente l'unique
critere genéral certain de différence. De telles études de détail se révelent
souvent inabordables ; c'est pourquoi les exemples bien étudiés de colonnes
complexes d'infiltration—diffusion sont rares [Zharikov, 1968 ; Zharikov &
Vlasova, 1961 ; Vlasova & Zharikov, 1975].

Nous examinerons brievement les particularités de la structure des colonnes

S
d'infiltration—diffusion. Le flux global du constituant "i" [Iis =(%} ] est
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inf
composé du flux dinfiltration {Iii“fz(%j J et du flux de diffusion

dif
[Iid'f :(%j J que I'on peut additionner a condition d'exprimer les forces

actives conformément a I'équation de la vitesse d'accroissement de I'entropie
(3.19). Alors :

IS = qInf 4 dif I yinf | dif it inf vp Ll M0 (3.54)
T T
Pour des conditions isothermes et dans un espace a une dimension :
S inf dif dif
(%j - (dij . (dﬂj T _LTRT G (3.55)
dt dt dt OX C OX

En remplacant les coefficients cinétiques par les coefficients de filtration et de
diffusion habituels et y substituant I'expression des forces actives, comme cela a
été fait plus haut nous obtenons pour une section unitaire (q =1) :

oC; oC;

L _wici D=L 3.56
ox 1~ | ox ( )

s
dm;
(_dtl j =iCiwp — Do

. Wi - .
ou, rappelons le, ¢; =—- est le coefficient de I'effet de filtration, et wy, o les
Wo

vitesses de filtration du flux et du constituant "i"" (wo = w; pour ¢; = 1).

Puis, en suivant la méme voie que lors de la conclusion des équations de la
zonalité d'infiltration (voir ci-dessus, et également [Korzhinsky, 1951a, 1969,
1982 ; Zharikov & Vlasova, 1961]), nous effectuerons successivement les
transformations suivantes. Prenant a partir de (3.56) la dérivée par rapport a la

. o (dm, oy .. .
distance x et remplacant a— — | par —a . ou 1 est la teneur du constituant
X

dt
i dans le volume unitaire, nous obtiendrons :

NS ] 2.
(— ﬂj =W 5C| — Di 0 CI (3.57)

ot OX 8X2
En choisissant une section ou la teneur du constituant i est constante (c'est-a-dire
di =0), pour laquelle : di :(gjdt +(ﬂ)dx:0, (3.58)

ot OX

nous obtiendrons au total :
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o W, o D; 2 ox (3.59)
équation exprimant la vitesse relative de déplacement d'une section déterminéee
(a teneur du constituant "i" constante) et, en fait, le transport du constituant par
infiltration et diffusion combinées.

(dxjs oC; o 0%C; ai

L'équation (3.59) peut évidemment étre présentée sous la forme :

S inf dif
2T (2)

uf =u" +uf (3.61)

ou:

S
ou uiS =(%) est la vitesse globale du flux, égale a la somme de la vitesse de

déplacement de la section par suite de l'infiltration :
uinf _ [dx) winf &Ci.. o (3.62)
dt OX OX
et de la vitesse de déplacement de la section pour la diffusion :
_ dif 2~ A
Uidlf :(%j . Di 0 Cl Ol
dt J;

2
ox* Ox (3.63)

L'équation (3.59) peut aussi étre exprimée en fonction du volume de la solution
qui a percolé, puisque dv=wpdt,ona:
(dxj oG i 8°C; _ai

b i IR 5 Wil I 3.64
dv o Tox ' ox2 ox (3.69

Si le processus se trouve dans un état “stationnaire", c'est-a-dire si I'on adopte les
limites examinées ci-dessus : constance de tous les coefficients et des conditions
aux limites, constance du gradient de concentration, etc., le systeme des "k
équations du type (3.59) ou du type (3.64) établit une relation liant xatou x a v,
lesquels peuvent étre remplacés par une seule variable réduite. Alors les
équations :

S
HEGREED
dt dt ), Ldt), dt J,

ou
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(& (5),(8), (2
dv dv/), \dv)j dv )i

décriront les limites des zones dans la colonne complexe d'infiltration—diffusion.
Les équations (3.65) ou (3.66) ont une solution finale pour les constituants qui
prennent part a la réaction de remplacement de certains minéraux par d'autres a
la limite des zones.

Considérons les propriétés de la zonalité de diffusion-infiltration sur base d'un
exemple tres simple. Supposons que l'infiltration d'une solution, compliquée par
une diffusion de constituants, donne lieu au remplacement d'un minéral A a un
seul constituant par un autre minéral F a un seul constituant avec formation
d'une zone additionnelle composée par le minéral réactionnel AF ayant une
composition variable. La figure 3.10 représente la colonne qui en est le résultat
— F|AF|A —, pour laquelle on a construit les diagrammes concentration (C,, Cy)
distance (x) et teneur des constituants dans les zones (a, f) — distance (x). On voit
aisément que c'est comme si chacune des zones nouvellement formées (F|AF) se
composait de deux parties, une partie frontale de diffusion et une partie
postérieure d'infiltration. Dans I'étendue des parties de diffusion existent des
gradients de concentration des constituants diffuses et dans I'étendue des parties
d'infiltration la concentration des constituants se maintient & un niveau constant.
Dans I'étendue de la partie de diffusion de la zone composée d'un minéral de
composition variable, les teneurs des constituants se modifient ; la composition
du minéral solution solide se modifie en parallele : en partant de AsF (cette
composition est adoptée comme limite pour le remplacement du minéral de
départ A) pour aboutir a AF, (cette composition est adoptée pour la partie
d'infiltration de la zone). Dans I'étendue de la partie de diffusion des zones de F,
la composition de celle-ci ne se modifie pas dans la mesure ou F est un minéral
de composition constante. Dans I'étendue des parties d'infiltration des zones,
leurs compositions sont constantes, tout comme est constante la composition du
minéral solution solide.

Le rapport des épaisseurs des parties d'infiltration et de diffusion des zones
dépend des vitesses relatives de déplacement des limites correspondantes. Il est
clair que la partie de diffusion de la colonne existe, si u™ > u™. Dans le cas
contraire, (u™ > u™), elle ne se réalise pas. Ces relations sont clairement
illustrées dans un diagramme x-t (fig. 3.11). La vitesse de déplacement de la
limite d'infiltration est constante et I'amplitude du deplacement vaut X" =y ¢
ou X" = wy t, si la vitesse de réaction a la limite est élevée (wo = vitesse de
percolation de la solution). La vitesse de déplacement de la limite de diffusion

est inversement proportionnelle & t2 et x™ = u™.t/ ~ (2Dt)". On voit aisément
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dif
Le rapport X——)O ou (ZD)%

D
2" inf
(WO) Xm WO t%
que, si 2D est beaucoup plus petit que w; -t, la partie de diffusion des zones
sera completement écrasée par le flux d'infiltration.

que X" = x* pour t = — 0, c'est-a-dire

On a tenté d'évaluer les rapport réels des vitesses qui limitent les processus de
diffusion et d'infiltration [Zharikov et Zaraisky, 1973 ; Vlasova & Zharikov,
1975 ; Zaraisky, 1989 ; Flecher & Hoffman, 1974 ; Guy, 1993]. Des données
expéerimentales et une modélisation par voie informatique et par voie analogique
permettent de supposer avec suffisamment de fiabilité que, pour des
températures ¢€levées, les vitesses de diffusion sont de 1'ordre de
n-10°-n-10* cm?s, ce qui détermine des vitesses de déplacement des limites de
diffusion dans les roches microporeuses de I'ordre de n-10" — n-10° cm?/s ou
1,8-18 cm/an”2. 1l s'ensuit que, la vitesse de filtration étant de quelques dizaines
de centimétres par an, ce qui correspond & une perméabilité de l'ordre de n 10™
millidarcys, écrasera pratiquement la partie de diffusion de la zonalité et, au
contraire, pour une perméabilité inférieure & 10 millidarcys la structure de la
colonne sera essentiellement réalisée par diffusion.

Il convient de noter une propriété importante des colonnes de diffusion—
infiltration (voir fig. 3.10) : ces colonnes prennent naissance comme colonnes de
diffusion (aux faibles valeurs de t) ; au cours du temps, I'épaisseur relative des
parties d'infiltration augmente et aux grandes valeurs de t ces colonnes
deviennent essentiellement des colonnes d'infiltration a fronts de remplacement
compliqués d'une diffusion.

La zonalité métasomatique dans des conditions de
gradient de tempeérature

Une variation de température au cours du processus metasomatique entraine
dans des conditions definies des modifications essentielles dans la structure des
colonnes métasomatiques. Dans cette situation I'équation du transport associé se
présente comme sulit :

|S =it pdit VT (3.67)
(dmi js (dml )inf (dml jdif (dml jVT
dt dt dt dt
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gt VP _yar Vi yer 1 (3.68)

T T VT

Actuellement la solution générale de cette équation fait défaut. Considérons
certaines situations réelles particulieres se présentant dans des processus
naturels. Un premier cas correspond a la diffusion de constituants dans un
contexte de gradient thermique. S'il existe un gradient de température dans
I'espace, il n'exerce pratiquement aucune influence sur la structure des colonnes
de diffusion. Dans les systemes métasomatiques naturels la transmission de la
chaleur (jusque 700° C) se fait nettement plus vite que la diffusion des
constituants [Korzhinsky, 1969, 1972]. Les coefficients de conductibilité
thermique sont de l'ordre de n-10™ — n-10"° cm?/s, alors que les coefficients de
diﬁ;usion des constituants, comme on I'a mentionné, sont égaux a n-107 — n-10
cme/s.

On peut certes évoquer une telle situation de fagon abstraite, dans le cas ou une
influence extérieure maintient un gradient de température important dans le
systeme pendant un temps prolongé. Dans ce cas, comme les coefficients de
diffusion dependent la température, il est incorrect de procéder a une
approximation linéaire pour la solution de I'équation de diffusion et la structure
de la colonne de diffusion peut se modifier dans le temps. Dans ce cas le
systtme tendra toutefois vers un état stationnaire, lorsque le flux de
thermodiffusion sera équilibré par le flux de diffusion habituel ou par ce qu'on

appelle dans ces cas le flux de chimiodiffusion (I dit VT = O).

Lors d'une variation de température dans le temps, il se produit une variation des
coefficients de diffusion et une variation des vitesses de croissance des zones.
Etant donné que la fonction qui lie les coefficients de diffusion a la température
est de méme signe pour des constituants différents, il ne doit, dans ce cas, pas y
avoir de modifications de structure des colonnes. Un abaissement important de
la température entrainera toutefois évidemment des réactions minérales
régressives dans la colonne.

Considérons ensuite les situations prenant naissance au cours d’une
métasomatose d'infiltration dans les conditions de gradients de temperature.
Comme les vitesses de filtration sont comparables aux vitesses de transmission
de la chaleur par conduction et les surpassent, il n'est pas rare que se réalise dans
la nature le développement d'une métasomatose d'infiltration dans des conditions
de gradient spatial de température. Sont de ce type les exemples de différents
processus de lessivage a proximité de contacts, parmi lesquels les plus
marquants sont la greisénisation et la formation de quartzites secondaires.
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Dans le cas de la métasomatose d'infiltration dans des conditions de gradient
spatial de température, le flux global du constituant "i" sera la somme du flux
d'infiltration proprement dit et du flux de ce constituant di au gradient de

température (I St 4 IVT)ou :
N IR
&) &) (@ .

On peut montrer que c'est le gradient de concentration de saturation dans
I'espace, en tant que fonction de la température, qui est la force active de
transport du constituant dans un champ de gradient thermique. On aura alors
pour un flux unidimensionnel du constituant "i* :

dmi :((Pici - Li %jWOdt (370)
X

ou @; est le coefficient d'effet de filtration, L; le coefficient de proportionnalité se
substituant aux forces actives (répondant a la quantité de constituant transporté
par la solution pour un gradient unitaire). L'équation (3.70) peut se présenter
comme suit :

. OC.

gt~ PG - Liwoﬁ_xl (3.71)
qui repond a I'équation (3.69).

Laissant de coté la conclusion qui est tirée de facon parfaitement similaire a
celle de I'équation de la zonalité d'infiltration, nous obtenons au total I'équation
suivante de la métasomatose par infiltration dans les conditions d'un champ de
gradient thermique :

5 2C. i
(%j :(pia_cl;ﬂ_Lia Cl;ﬂ (3.72)
dv /; OX  OX ox2 O

Pour "k" constituants, on aura un systeme de k équations de la forme (3.72).

Pour analyser ce systeme d'équations, il est nécessaire de disposer des
conditions et relations aux limites qui ont été posées (ou déterminées a partir de
situations concretes).

D.S. Korzhinsky a étudié en détail les cas ou il y a a travers la roche percolation
d'une solution se trouvant en équilibre avec celle-ci, solution qui, parvenant dans
une zone proche d'un contact présentant un gradient de température, commence
a reagir avec la roche encaissante. Ces cas répondent aux conditions
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1" =0,1°=1V" ou bien dans les équations (3.71) et (3.72) a la condition

inf
(dmj =0 :onaalors:

dt

dx 0%C; o

E e 673
dVi aXZ 6X

La concentration de saturation des constituants dépendant de la température, il y
aura des modifications quantitatives dans la composition minérale des roches
encaissantes jusqu'a apparition d'une zonalité métasomatique, traduisant que la
concentration de saturation (C**) dépend de la distance. Comme C™ = f(T) et
que T = f(x), il est évident que C** = f(x). La colonne qui prend naissance au
cours du temps va croitre avec modifcation quantitative des proportions de
minéraux, entrainant une modification de la structure de la colonne. Ce qui vient
d'étre dit se traduit par la disparition de certaines zones et I'apparition d'autres.

La figure 3.12 donne a titre d'exemple un diagramme quelque peu modifié
[Korzhinsky, 1982], montrant la création et le développement d'une zonalite
métasomatique dans le cas d’une relation lin€aire entre la concentration de
saturation (C**) et la température (qui, & son tour, est une fonction linéaire de la
distance). Le diagramme de la figure 3.12 b donne I’allure de cette relation pour
les constituants a, b, d, f et g. La figure 3.12 a reproduit schématiquement la
zonalité pour les colonnes composées des minéraux a un seul constituant A, B,
D, FetG.

Si la concentration de saturation évolue selon une loi linéaire, C** = k' x + k™, on
sat 2~ sat
, 0°C
=k' et 5
OX OX

voit aisément que =0. Alors, conformement aux

inf
equations (3.71), (3.72) (dans le cas qui nous occupe), (Z—Tj =0 et on aura

(%) =—k'. Cela signifie qu'au fur et & mesure de la percolation de la solution il

y aura diminution de la teneur des constituants ayant un k' positif et de celle des
minéraux correspondants. Dans le cas considéré ce sont les constituants b et d et
les minéraux B et D. Au contraire, pour un k' négatif, la diminution de la
concentration de saturation des constituants (ou autrement dit, de leur solubilité)
a pour effet une diminution de la teneur des constituants a, f et g au fur et a
mesure de la percolation et précipitation des minéraux correspondants aux
constituants a, f et g (voir fig. 3.12 a). A ce sujet, on a admis pour ces deux
derniers que la concentration de saturation est atteinte au fur et a mesure de la
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percolation de la solution en T, (pour le constituant f) et T, (pour le constituant
9).

Le diagramme schématique (voir fig. 3.12 b) montre clairement le changement
de structure des métasomatites dans le temps (v = wy t) et avec la distance (x).
Lors de la percolation des solutions, en vertu des relations mentionnées liant C**
a T etax il commence a y avoir, dans la paragenése minérale de départ
A+B+D, des réactions de remplacement par précipitation du minéral A des
minéraux B et D, qui seront solubilisés (ce qui est indiqué par des fléches : 1
dissolution, | précipitation). Outre le minéral A, on atteindra a la limite x; et la
température T, la concentration de saturation du constituant F apporté et, plus
loin dans la colonne, la dissolution des minéraux Bf+D?1 donnera lieu au
remplacement de ceux-ci par précipitation des minéraux F| et A|. A la limite x4
(isotherme T,), on atteindra la concentration de saturation d'un autre constituant
g apporté et la mise en solution des minéraux B et D donnera lieu au
remplacement de ceux-ci par les trois minéraux A, F et G. Le schéma montre
comment la colonne se modifiera au fur et a mesure de la percolation des
solutions (c'est-a-dire au cours du temps) en un certain point x de l'espace a
gradient thermique que nous avons considéré comme étant unidimensionnel
(voir fig. 3.12 b). Ce diagramme est suffisamment parlant.

Il est toutefois utile de donner simplement quelques explications. On a, dans la
construction de ce diagramme, adopté les conditions habituelles du
métasomatisme, ou il y a absence de volumes libres et ou, comme cela a été
montré plus haut, la pression sur la phase solide excéde la pression du fluide.
Dans ces conditions la solution se trouve étre sursaturée et les concentrations de
saturation répondent & de pareilles conditions, p*>> p'. On a, dans la construction

du diagramme, considéré que pour x de 0 a X3 on a C3* > C3, que pour x de x,

axsona C{ >C3* et que dans toute I'étendue de x ona C3**,CF >Cg™. Il

résulte de ces relations qu’au dela de v, commencera dans la zone x4 — Xg Une
dissolution de G ayant précipité plus tot et dans la zone x, — X, une dissolution
du minéral F. La structure finale de la colonne pour des valeurs importantes de v
(ve) sera —sA| F—, tous les minéraux restants étant remplacés par ces derniers
qui développent la pression de cristallisation la plus élevée dans des parties
définies de la colonne.

Considérons, a present, sur un exemple encore plus simple, le cas général, ou
dans la roche pénetre une solution en désequilibre avec celle-ci, formant une
zonalité d'infiltration qui se développe dans des conditions de gradient de

température dans l'espace (équations 3.71 et 3.72, ou 15 =1" 4+ V7).
Supposons qu'il y a dans une roche de départ composée des minéraux A et B a
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constituant unique pénétration d'une solution sursaturée en un minéral F a
constituant unique. On a ici p~ > p* > p®. 1l existe dans la zone d'infiltration un
gradient de température déterminant une relation linéaire entre la concentration
acsat
OX
est positif pour le constituant "b" et sa solubilité augmente avec la distance ;

pour les constituants "f" et "a", k' est négatif, d'ou & partir d'un certain x, C3*

de saturation et la distance (dans des conditions p° > p"). Cela étant, k'=

devient plus élevé que C3™. On a représenté a la figure 3.13 les diagrammes

C* —x et v—x qui montrent clairement que sur une colonne d'infiltration pure
—F|F + AJ|A + B (le trait double délimite la roche de départ) il y a superposition
des modifications de teneurs en minéraux qui précipitent (F, A) et en un minéral
qui se dissout (B), ceux-ci entrainant au total une modification de structure de la
colonne.

On a envisagé ci-dessus les cas les plus simples, mais, étant donné que la
solubilité peut dépendre d'une maniére complexe de la température (et de la
distance), les colonnes métasomatiques présenteront a leur tour une structure
complexe se modifiant dans le temps.

Il a déja eté signalé ci-dessus que les colonnes d'infiltration a gradient de
température sont particulierement typiques des processus de lessivage a
proximité de contacts. Considéerons, a titre d'illustration, une colonne typique de
greisénisation d'endocontact, ou les fleches accompagnant les symboles des
minéraux indiquent les modifications de teneur des minéraux qui ont lieu dans
les zones (voir fig. 3.14, structure d'une colonne sans tenir compte des
constituants accessoires). Il convient de remarquer que, si les zones 1, 2 et, dans
une certaine mesure, la zone 3, occupent une certaine surface, les zones internes
5 et 4 sont localisées sous forme de filons et de modifications périfiloniennes, le
volume de ceux-ci étant plus réduit que celui des zones externes (nous
traduisons ce fait sous la forme conventionnelle d'un schéma conique).

La variation de température dans le temps agit sur la concentration de saturation,
entrainant une variation concomitante des vitesses de croissance des zones et des
proportions quantitatives des minéraux. Ceci est enregistré de la maniére la plus
nette par la presence de remplacements rétrogrades des minéraux initiaux de la
colonne.
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Autres types complexes de zonalité métasomatique

Conformément aux relations de dépendance qui ont été exposees ci-dessus
(équations 3.20, 3.27 etc.), il est théoriquement possible d’avoir a faire aussi a
d'autres types complexes de zonalité métasomatique, qui se réalisent dans la
nature dans des conditions déterminées. Par exemple, la zonalité d'infiltration
qui a lieu dans des conditions de variation (dans 1'espace) du coefficient d’effet
de filtration (¢;), la zonalité d'infiltration qui se présente pour une valeur
sensiblement différente du ; des constituants, par exemple, au passage d'une
onde de constituants acides, la zonalité d'infiltration—diffusion liée a une valeur
importante des vitesses de remplacement des minéraux et, d'un point de vue plus
général, de la cinétique des réactions. Il est encore possible d'avoir a faire a
d'autres combinaisons complexes provenant de l'influence des facteurs
d'équilibre et de la dynamique du métasomatisme sur la composition et les
particularités de structure des corps métasomatiques.

La zonalité d'infiltration au passage d'une onde de constituants acides a été
examinee par D.S. Korzhinsky [1982]. Il a montré que les solubilités et les
coefficients d'activité des constituants basiques et acides dépendent de l'acidité
générale de la solution. Il en résulte que, dans la zone de percolation des
solutions, il se produit une différenciation "minerale™ : dans la zone d'action de
I'onde acide il y aura lessivage des minéraux "basiques” et remplacement de
ceux-ci par des mineraux "acides”. Les formes reelles de la redistribution des
minéraux sont determinées par des relations concretes liant solubilité et
coefficients d'activité des constituants a la "structure™ de I'onde de constituants
acides.

La métasomatose d'infiltration qui a lieu dans des milieux dont les coefficients
d'effet de filtration sont différents n'a pas été spécialement examinée.
Cependant, en se fondant sur des études relatives a I'effet de filtration [Zharikov,
1969 ; Zharikov et al., 1973], on peut considérer deux principaux cas. Lors d'une
modification peu importante du ¢; la structure de la colonne reste inchangee ; ce
qui change (conformément a l'équation 3.34), ce sont les vitesses de
déplacement des limites de zones et de la colonne dans son ensemble. A
l'occasion de modifications sensibles et particulierement de ¢; de signes
différents, la structure des colonnes sera différente et, en vertu du fait que les
concentrations dépendent des ¢; (voir équations 3.7, 3.10), cette structure peut
changer dans le temps avec apparition et disparition de certaines zones.

La zonalité métasomatique qui se trouve compliquée par des phénomeénes

cinétigues n'a pas été abordée par D.S. Korzhinsky, étant donné qu'il en a basé la
théorie sur le principe suivant lequel on se trouve complétement a I'équilibre
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chimique local. Dans de nombreuses colonnes métasomatiques de la nature, on
observe toutefois des écarts par rapport aux conditions d'équilibre : dans
beaucoup de cas, ces écarts sont peu importants et on peut en faire abstraction ;
mais, dans certains cas, ils sont tout a fait essentiels. Le probléme du rdle joué
par les paramétres cinétiques a été étudié dans la littérature [Zharikov, 1971 ;
Golubev, 1970 ; Rusinov, 1972 ; Balashov, 1985 ; Balashov & Lebedeva, 1989 ;
Zaraisky et al., 1989 ; Lichtner, 1991].

Le calcul de principe du role joué par le facteur cinétique découle des équations
(3.14, 3.15, 3.20). Dans des conditions isothermes :

S inf dif kin
SRS
dt dt dt dt
En y substituant I'expression des forces actives pour des conditions isothermes,
nous obtenons :

ou

S
("'dﬂtj =" vp -1 v - v (3.76)

On peut convertir le dernier membre de I'équation (3.76) en expressions plus
familieres, en la transcrivant, par exemple, par l'intermédiaire de I'affinité
chimique (Aj) et en posant que le déroulement de la réaction & a été mené a
terme [Haase, 1967 ; Prigogine & Defay, 1963] :

dm; \" kin d&;
( " j "V = A (3.77)
ou obtenir des expressions plus compliquées par I'intermédiaire de la vitesse des
réactions chimiques. La combinaison 1° =1 + K" oy 15 =19 4 KN peyt
respectivement caractériser la métasomatose d'infiltration ou la meétasomatose de
diffusion ou sont impliqués des phénomenes cinetiques. Une étude plus détaillée
de ces questions, accompagnée d'abondants développements mathématiques
[Balashov & Lebedeva, 1991], sort du cadre de ce travail ; c'est pourquoi, afin
de caracteériser les particularités de principe d'un tel genre de colonne, nous en
examinerons un exemple simple (fig. 3.15).

Supposons que nous ayons a faire a la colonne d'infiltration isotherme déja
etudiée, composeée de minéraux a constituant unique :
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Aux limites des zones se déroulent des réactions de remplacement avec une
vitesse finie (observée), comparable a la vitesse de percolation de la solution. A

la limite | le minéral B est remplacé par les minéraux F et A (ou C:* >C3) ; a

la limite Il le minéral A est remplacé par le minéral F (F—A). Nous
conviendrons aussi que les réactions de remplacement représentent des réactions
de premier ordre, dépendant de la concentration (teneur) du constituant
remplacé. Ainsi, a la limite I ou ont lieu les réactions paralléles de remplacement
deBparFetA:

%:k} b (3.78), %:k} b (3.78" et %:—(k'f +K,)-b (3.78")

ou a, b, f est la teneur des minéraux a constituant unigue A, B, F et ou nous
prendrons k'f > k;. A la limite Il ou le minéral A est remplacé par le minéral F,

on a respectivement :
da 2 df 2
—=-kZ-a (3.79 et —=k2 -a (3.79").

Comme la vitesse des réactions de remplacement n'est pas éelevée (écart par
rapport aux conditions d'équilibre local), au lieu de fronts de remplacement
raides apparaissent des zones de remplacement graduel : & la limite I, la zone 14"
ol a lieu le remplacement A+F—B et a la limite I, la zone 2" avec
remplacement F—A. La largeur des zones "cinétiques” dépend du temps
nécessaire a la disparition compléte du minéral remplacé (respectivement B et A)

et dépend, par conséquent, des vitesses de réaction k'f ,k;,ké et de la teneur des

minéraux A et B dans la roche de départ et la partie d'infiltration de la zone. Les
proportions guantitatives des minéraux dans I'étendue des zones cinétiques sont
déterminées par la résolution dans les limites données des équations cinétiques
(3.78 et 3.79), par les teneurs des constituants (minéraux) dans la roche initiale
et par le nombre de zones d'infiltration, ce qui ne présente pas de difficultés
particulieres [Batuner, 1959 ; Benson, 1964 ; Zharikov, 1971].

La figure 3.15 illustre la structure de la colonne considérée, la largeur des plages
"cinétiques™ des zones ayant été exagérée pour raison de clarté. Dans la nature
les traces palpables des phénomeénes cinéetiques ne s'‘observent que dans des
conditions de basse température et a proximité de la surface et, ce qui est
caractéristique, c’est qu’il n'existe habituellement pas de "zones cinétiques",
telles qu'elles sont représentées dans I'exemple artificiel de la figure 3.15 ; les
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parties contenant des minéraux reliques qui ne sont pas remplacés en totalité,
sont conservées sous forme d’empreintes isolées aux endroits ou la circulation
des solutions est entravée. Nous poursuivrons I'étude des facteurs cinétiques de
la métasomatose au chapitre suivant.
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Fig. 3.1. Isoperméabilité en fonction de la température et de la pression effective, pour
des échantillons de granodiorites (I), de marbres (I1), de skarns a grenats (I11) et a
wollastonite (1V)

Les courbes isométriques sont figurées en millidarcys (1 mdarcy = 10> m?). Les plages
hachurées sont les domaines de "non-perméabilité” des roches a T—Pes donnés. Pour ces
plages k < 10”° millidarcys.
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Fig. 3.2. Vitesse relative de déplacement des sections (dx/dv)=tga. (a) et variation relative
des teneurs (i) et concentrations (C;) du constituant i (b) dans les zones et aux limites
(fronts de remplacement) pour des rapports (dx/dv)"'"""" choisis pour les cas d’apport et
départ des constituants
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Fig. 3.3. Réactions de remplacement dans les colonnes a minéraux de composition
variable

Le diagramme montre les relations Ci—i pour des minéraux de composition variable M(M1—
M2), N(N;—Ny), P(P1—P,) et la relation x/v pour les fronts d'apport (la, Ila, I1la) et de départ
(Ib, Hb, I11b) du constituant "i"
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Fig. 3.4.Vitesses de croissance des colonnes de diffusion 'périfissurales” (a) et
bimétasomatiques (b)

Les diagrammes X = W\/f donnent les compositions minérales des zones correspondantes et
les vitesses (w cm/an'’?) de transport des limites externes de ces zones
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Fig. 3.5. Variation des concentrations (C;) et des teneurs (i) des constituants dans la zone
de remplacement par diffusion de minéraux de composition constante (le minéral A est
remplacé par le minéral F)

Interaction de diffusion d'une fissure avec l'espace quasi infini (dont une partie seulement est
représentée et limitée par des traits interrompus) avec concentrations constantes C; et C, pour
un temps t considérable, quand dC/dx est, par approximation, remplacé par une relation
linéaire.
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Fig. 3.6. Variation des concentrations (C;) et des teneurs (i) des constituants dans les
zones de remplacement par diffusion de minéraux de composition constante

La roche de départ A+B est remplacée par le minéral F avec formation d’une zonalité
— F|F+A| A+B]| —. Interaction par diffusion d'une source (fissure) avec l'espace quasi infini
a concentrations initiales constantes Cs, Ca, Cp et C%, C°%, C%, pour un temps t, ou dC/dx est,
par approximation, remplacé par une relation linéaire.
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Fig. 3.7. Diagrammes concentration des constituants (C,, Cy,) — distance (x) et teneur des
constituants (a, b) — distance (x) a un instant donné t»t, pour une colonne
bimétasomatique a minéraux réactionnels de composition constante
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Fig. 3.8. Diagrammes de concentration des constituants (C,, Cp) — distance (x) et teneur
des constituants(a, b) — distance (x) a un instant donné t»t, pour une colonne
bimétasomatique avec minéraux réactionnels de composition constante
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Fig. 3.9. Rapport des puissances de zones bimétasomatiques pour une surface de contact
incurvée
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Fig. 3.10. Diagrammes concentration (C,, C¢)—distance (x) et teneur (a, f)-distance (x)

pour une colonne de diffusion—infiltration pour un certain temps t>t,
Les minéraux A et F ont une composition constante ; le minéral AF a une composition

variable
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Fig.3.11. Diagramme distance (x)-temps (t) pour Pinfiltration (X"

. = Wot) et pour la
diffusion (x%" = (2Dt)?)

107



| A _J' | . a
vﬂl‘— _————— _——-—r ""_""'—Vs
I I
I ha o LN I
v I A Af+|=’_: | A?l-FiG' v
Y aawE ===V
| et A‘+B'1F‘ IA?+B'+F‘+G‘
Vb m——— 4 — = -'”'T—"—‘V°
V2 I i l v2
: Avglo! ﬁe+BJ+Dt-F‘ /!«‘+:B’+D'+Fis‘
Vi | ' \'
X X X, Xs X X5 Xe
X, - A+B+D
c | |

I
I
T1 T2 Ta T4 T5 X '—"

Fig. 3.12. Structure des colonnes métasomatiques d’infiltration apparues dans des
conditions de gradient de température lors de la percolation de solutions se trouvant
initialement en équilibre avec la roche

C° est la concentration initiale ; C** la concentration de saturation ; A, B, F des minéraux a
constituant unique ; fleches dirigées vers le haut : dissolution et départ ; fleches dirigées vers
le bas : apport et précipitation ; v est le volume de la solution qui a percolé, x la distance ; vi—
Vo, la structure de la colonne pour un temps déterminé (v=wpot) ; X;—X,, la modification de
composition de la roche dans une section donnée a mesure de la percolation de la solution,
c'est-a-dire dans le temps
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V =1(x)
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Fig. 3.13. Modification de la structure d’une colonne métasomatique d’infiltration au fur
et a mesure de la percolation de la solution (v) par suite de la relation de dépendance
existant entre les concentrations de saturation et la distance (x) suivant I'axe de la
colonne

Pour la légende, on se référera a la figure 3.12
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Fig. 3.14. Structure schématique d’une colonne de greisen habituelle
Fléches dirigées vers le haut : mise en solution de minéraux ; fléches dirigées vers le bas :
précipitation de minéraux
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Fig. 3.15. Colonne d’infiltration avec transitions cinétiques entre zones
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Chapitre 4

CINETIQUE DES REACTIONS
ET AUTO-ORGANISATION
DES SYSTEMES METASOMATIQUES

4.1. Mécanismes des réactions métasomatiques

Le déroulement des réactions métasomatiques est determiné par une série de
conditions dont la plus importante est I'état physique des substances participant
aux réactions. Selon ce principe, on distingue le métasomatisme gazeux, le
métasomatisme en phase solide et le métasomatisme hydrothermal proprement
dit. Bien que les deux premicres des formes qui viennent d’étre citées laissent
entendre qu’il y a remplacement d'un minéral par un autre, celles-Ci ne
constituent pourtant pas des manifestations typigues du métasomatisme naturel.

Il existe des expressions du métasomatisme gazeux, se manifestant, par
exemple, sur les volcans actuels ou on l'observe aux parois des évents des
fumerolles. Le jet de gaz s'échappant de I’évent atteint une température de 300-
400° C et, a la pression atmospheérique, I'eau liquide en est absente. Cependant,
la crolte de réaction des néoformations qui se sont développées sur la paroi de
I’évent a en tout une épaisseur de quelques millimetres. De plus, l'interaction des
gaz avec la roche de la paroi dans laquelle ils diffusent entraine une baisse
rapide de leur température et provoque la condensation de I'eau. C'est pourquoi
il apparait presque instantanément une solution d'eau liquide, ce qui est favorisé
par la saturation des roches encaissantes en eaux de surface. Cette solution
entraine aussi une altération consécutive de la roche. On peut tout de méme dans
de rares cas observer un métasomatisme purement gazeux : I'nydrogéne sulfuré
sous forme gazeuse balayant des particules de fer portées a I’incandescence peut
les transformer en sulfure de fer, mais la portée géologique d'un tel processus est
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insignifiante. L'échelle restreinte a laquelle se manifeste le métasomatisme
gazeux s'explique par I’interaction réduite des gaz avec la surface des minéraux,
I’absorption de ceux-ci étant extrémement faible. Il s'ensuit que dans
I'interaction avec le gaz I'énergie superficielle des grains minéraux constituant la
roche ne diminue pas sensiblement, constituant ainsi une barriére énergétique
¢levée s’opposant aux réactions chimiques entre gaz et roche. Le gaz ne peut
pénétrer au sein de la roche que le long du systéeme de pores, mais la diffusion
de ce gaz a I’endroit des joints intergranulaires est entravée par le fait que le gaz
ne mouille pas les surfaces de grains, de sorte qu’il n’y a pas d'effet capillaire.
Tout cela diminue fortement la solubilité¢ des minéraux dans le gaz et le
remplacement ne peut se faire que par diffusion intragranulaire dans la phase
solide qui est un processus tres lent et limité dans I'espace.

Les réactions de remplacement de minéraux en phase solide ont de méme une
portée limitée. Il s’agit en I’espéce de modifications polymorphiques et
morphologiques, de substitutions isomorphiques et d’une dissociation de
solutions solides.

Les modifications polymorphiques consistent dans le remplacement pseudo-
morphique d'un minéral initial par un minéral néoformé sans changement de
composition chimique, mais avec modification de la symétrie du réseau
cristallin. Un exemple en est fourni par la transformation du quartz 3 en quartz o
lors de I'abaissement de la température en dessous de 573° C. A cette occasion,
la forme extérieure des cristaux de quartz  est conservée, mais il y a passage de
la forme rhomboédrique a la forme trigonale. Les données expérimentales
relatives a la transformation du quartz a en quartz B démontrent que ce
processus se produit au niveau d'une limite mobile a l'intérieur du cristal qui
conserve entierement I'état solide cristallin. A I'avant du front de remplacement,
il se forme une série de minuscules zones de macles a titre de stade
"préliminaire” au passage intégral a une autre structure polymorphique. Etant
donné que la transformation est due a un regroupement d'atomes au sein du
réseau cristallin a I'état solide; de telles réactions présentent une grande énergie
d'activation, la réalisation de celles-ci exigeant un refroidissement important.
C'est bien pour cette raison que beaucoup d’états polymorphiques de la silice
subsistent comme formations métastables loin au-dela des limites de leurs
champs de stabilité. Ainsi, la tridymite et la cristobalite apparaissent étre des
produits habituels de néoformation a basse température des champs de solfatares
des régions de volcanisme actif, dans les concrétions de silice et d'opale, etc.

Les modifications morphologiques se produisent aussi bien avec changement de
la structure cristalline du minéral de départ qu'avec changement de composition
de celui-ci. V.A. Frank—Kamenetskiy [1978] a fait un large usage de ce terme
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appliqué aux phyllosilicates et désignant le passage graduel d'un phyllosilicate a
un autre, si I’on néglige le stade de dissolution, mais conserve le motif structural
principal ou caractéristique du réseau cristallin. Ce mécanisme est basé sur la
diffusion intragranulaire dans la phase solide. Un exemple de cette
transformation est fourni par le stade initial de la vermiculitisation de la biotite
avec formation d'hydrobiotite. V.A. Frank—Kamenetskiy et ses collaborateurs
considérent que c'est le méme mécanisme qui donne lieu au remplacement des
minéraux du groupe de la kaolinite par un hydromica et par la muscovite et au
remplacement de la smectite par la muscovite [Frank—Kamenetskiy et al., 1978].
Dans les expériences effectuées par ces auteurs a 500-700° C et 1 kb, ceux-ci
n'ont, a partir de kaolinite (structure a un seul feuillet, systeme triclinique,
polytype 1TKk), seulement obtenu que le mica a un seul feuillet du type 1M. De
I'avis des auteurs, le mica a deux feuillets du type 2M ne peut seulement étre
obtenu qu’a partir du polytype a deux feuillets de minéraux du groupe de la
kaolinite, c'est-a-dire a partir de dickite. D’autre part, on ne peut obtenir un mica
trioctaedrique (biotite) ou une chlorite qu'a partir de smectite trioctaédrique et
non a partir de smectite dioctaédrique. Conformément a ces données, de
pareilles transformations doivent reposer sur une s€rie d’unités qui se succedent
ou doivent avoir pour base la structure cristalline du minéral de départ sans
dissolution de celui-ci. La validation du fait que dans la nature le mécanisme de
transformation soit répandu a aussi large échelle, est I'objet de discussions. Des
expériences de cinétique [Zotov & Mukhamet—Galeev, 1987] effectuées pour
des valeurs peu élevées des parameétres (T jusque 200° C, P = Py, de I'eau) ont
mis en évidence le développement privilégié d'un autre mécanisme de
transformation de la kaolinite en mica par dissolution compléte de la kaolinite de
départ. On ne peut considérer le mécanisme de transformation comme
rigoureusement prouve que pour un processus de faible hydratation de
phyllosilicates, par exemple, la formation d'hydrobiotite a partir de biotite.

La substitution isomorphique est un processus largement répandu dans la nature,
au cours duquel des réactions d'échange avec la solution provoquent un
changement de composition du minéral en ce qui concerne une partie des
constituants de celui-ci, le réseau structurel étant conservé a I'état solide. On
suppose que les substitutions isomorphiques s'effectuent grace a l'intervention de
la diffusion en phase solide. Cependant, J. Wyart et Sabatier [Wyart & Sabatier,
1956] ont montré que les phénomenes de réarrangement et, en général, de
diffusion des atomes dans le réseau d'un plagioclase ont lieu en présence d'eau.
Les ions hydroxyles penetrent dans la structure du minéral a partir de la solution
et y occupent les sites vacants. Il y a, a ces endroits du réseau, apparition de
contraintes, affaiblissement des liaisons interatomiques et formation de conduits
le long desquels les atomes se déplacent. La diffusion en phase solide peut jouer
un réle important dans beaucoup de substitutions isomorphiques. Ceci est, par
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exemple, mis en évidence par des expériences portant sur la diffusion a contre-
courant du magneésium et du fer a travers l'interface intergranulaire du grenat et
de la cordiérite [Gerasimov, 1992]. Aux interfaces des cristaux de ces deux
minéraux apparaissent des zones de diffusion, larges de 8—15 um, présentant une
modification graduelle de la teneur en fer et en magnésium. La largeur de la
zone dépend de la vitesse de diffusion du processus et de sa durée. Cette relation
a servi de base a I'élaboration d'une méthode de détermination de la vitesse des
réactions métamorphiques et de la durée des processus de métamorphisme. Si,
dans I'exemple analysé, I'échange des constituants par diffusion a eu lieu entre
phases, dans un autre cas, dans des skarns a wollastonite-hédenbergite, ce sont
les parties subséquentes des solutions a activité élevee du manganése pénétrant
aux interfaces des grains qui ont provoqué la diffusion du manganese de part et
d'autre du contact [Rusinov et al., 1994]. La largeur des zones de diffusion était
de 5 a 20 um. De sorte que la substitution isomorphique n'affecte que les parties
marginales des cristaux et il est peu probable qu'elle ait une portée geologique.

La décomposition des solutions solides avec formation d'une pseudomorphose
de deux ou, plus rarement, de plusieurs minéraux néoformés a partir d'un
minéral de départ, solution solide, est I'exemple le plus caractéristique du
phénomene de diffusion en phase solide. L'originalité de ce processus réside
dans le fait qu'il peut aussi bien se dérouler de maniére quasi statistique (quasi
¢quilibre) qu'a I’état de net déséquilibre (décomposition spinodale). Dans le
premier cas, il se forme d'un coup des germes du terme final de la phase stable,
qui croissent ensuite sans changement de composition. Dans la décomposition
spinodale, il y a d'abord naissance de germes de termes a limites floues dont la
composition se distingue mal de celle de la matrice. Graduellement, a mesure du
développement du processus de décomposition, la dimension des segrégations
augmente et leur composition évolue en s'‘éloignant de celle de la matrice et se
rapprochant de celle du terme final stable de la série isomorphe. De sorte que le
processus se poursuit graduellement a travers une série continue d'états
métastables, la concentration des constituants du cristal subissant une oscillation
périodigue au point de vue distribution, ce qui témoigne de I'établissement d'une
auto-organisation au sein du systeme solution solide - produits de
décomposition.

Le métasomatisme hydrothermal proprement dit constitue une variété essentielle
du métasomatisme ayant une portée géologique d’importance. Les réactions
métasomatiques hydrothermales exigeant I’intervention d'une solution liquide
aqueuse dont le role a été souligné maintes fois par D.S. Korzhinsky,
comprennent la précipitation et la dissolution de minéraux. Dans 1’une et 1’autre
de ces réactions il n’y a pas moins de deux phases qui y participent : une phase
solide et une phase liquide. Les reactions métasomatiques ou parait la somme de
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réactions de dissolution et de précipitation font intervenir au minimum trois
phases : deux phases solides et une phase liquide. La phase liquide (en regle
générale, une solution aqueuse) est sous-saturée par rapport a une des phases
solides et sursaturée par rapport a l'autre ; c'est pourquoi il y a dissolution de la
premiére et précipitation de la seconde a sa place. La dissolution du minéral
"réactif"* a lieu a la limite flottante réactif-solution. La couche de solution se
trouvant entre cette limite et la surface du minéral "produit™ qui précipite a
habituellement une épaisseur de l'ordre de quelques dizaines d'angstroms a
quelques dizaines de micromeétres, de sorte que la précipitation du produit a lieu
aussitot apres dissolution du réactif, la dissolution et la précipitation étant, a
I'échelle macroscopique, considérées comme processus simultanés. Un tel
mécanisme de remplacement a été mis en évidence de facon assez nette dans
I'exemple du remplacement hydrothermal de la sanidine par la montmorillonite
[Samotoin et al., 1996]. L'etude au microscope électronique d'une rhyolite
soumise a montmorillonitisation hydrothermale, par recours a la methode de
métallisation sous vide par pulvérisation d'or, a montré que le remplacement
commence par la dissolution des cristaux de sanidine. Les photographies de la
surface de la sanidine montrent (fig. 4.1) qu'au stade initial il se forme des creux
a la surface, apres quoi il se crée a partir de ceux-ci des canalicules et cavités
fracturant le cristal en blocs. La forme et I'orientation des creux et canalicules
dépendent de I'indice cristallographique de la face du grain. Les plaquettes ont la
forme distinctive des cristaux de sanidine et un fin relief en gradins, témoignant
d'un mécanisme de dissolution pseudofeuilleté. La dissolution s'est faite
lentement au sein d'une solution faiblement sous-saturée. La structure en
plaquettes s'observe aussi sur les photos en lumiere naturelle (voir fig. 4.1 c). En
méme temps que la dissolution il y a eu précipitation de montmorillonite a la
surface de la sanidine. La montmorillonite se forme a différents endroits dans
toute 1’étendue de la sanidine, 1a ou se sont formés les vides de dissolution. Les
particules de montmorillonite sont orientées suivant les directions cristallo-
graphiques de la sanidine. Les feuillets de montmorillonite reproduisent
finement le relief et la forme superficielle des plaquettes de dissolution de la
sanidine.

Par endroits la dissolution des minéraux de départ peut devancer la
précipitation ; il se forme alors des pores et de grosses cavités dans lesquels des
minéraux peuvent se déposer par un mécanisme de croissance dans I'espace
libre. 1l peut alors se former des pseudomorphoses de minéraux n'ayant pas de
constituants en commun avec le cristal qui s'est dissous. Ainsi, dans les laves des
champs de solfatares, il y a habituellement des enduits de soufre sur les
phénocristaux de pyroxene et de feldspath ("imprégnations” suivant
V.M. Goldschmidt). Dans les régions de volcanisme actif, I'altération hydro-
thermale des roches donne lieu a des pseudomorphoses partielles d'adulaire ou
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d'albite typiques affectant les phénocristaux magmatiques de plagioclase.
L'adulaire (ou l'albite) secondaire remplace une frange du phénocristal, mais le
centre en reste vide (pseudomorphose en forme d'étui). Dans beaucoup de
gisements épithermaux les zones internes de la colonne de métasomatites
périmétalliferes sont intensément silicifiées avec formation de vides de lessivage
qui se remplissent de quartz, ayant soit la forme de druses, soit I'apparence d'un
remplissage filonien. Dans tous les exemples présentés ci-dessus, la réaction
métasomatique comprend deux réactions hétérogenes (dissolution et
précipitation) et des réactions homogeénes au sein de la solution ; cette réaction
exige I’intervention d'une phase liquide essentiellement aqueuse. L'eau dont les
molécules ont une structure dipolaire, est dotée dun pouvoir de dissolution
elevé. En interagissant avec la surface du cristal, elle diminue fortement
I'énergie d'activation de dissolution des mineraux, affaiblissant les liaisons entre
atomes se trouvant a la surface du grain et ceux qui font partie du reste du réseau
cristallin.

L'interdépendance des réactions de dissolution et de précipitation est un trait
spécifique du métasomatisme. Le degré d'interdépendance de ces réactions est
déterming, en particulier, dans quelle mesure le processus de remplacement
hérite de la composition et des éléments structuraux. La proximité de
composition ou de structure des réactif et produit fait en sorte que le
remplacement s'effectue suivant un mécanisme épitaxique, donnant naissance a
des pseudomorphoses homoaxiales. Dans certains cas, par exemple, la
dissolution d’un cristal de feldspath potassique entraine une augmentation locale
de l'alcalinité de la solution poreuse dans la cavité en cours de formation et une
précipitation de minéraux n‘ayant méme aucun élément commun avec le cristal
de départ. Ainsi, au cours du metasomatisme périmetallifere affectant des
rhyolites de gisements épithermaux argentiferes polymétalliques, il y a
précipitation de carbonate, de galene et de chlorite a I'endroit des phénocristaux
d'orthose et de plagioclase en cours de dissolution. On rencontre des
pseudomorphoses ou le remplissage s'effectue sensiblement plus tard que la
dissolution et ou les produits ne présentent aucun lien avec le minéral de départ.
C’est a un pareil type qu’appartiennent les pseudomorphoses de soufre affectant
les phénocristauxs de pyroxene et de plagioclase des roches volcaniques de
volcans actifs, les phénocristaux de silice envahissant les restes végétaux (par
exemple, arbres silicifiés), etc.

Le mécanisme des réactions métasomatiques hydrothermales dépend, par
conséquent, des conditions physico-chimiques du processus et du rapport entre
vitesses des réactions de dissolution et de précipitation, c'est-a-dire de la
cinétique chimique de ces réactions.
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4.2. Cinétique des réactions metasomatiques

Une des principales différences entre les processus metasomatiques et les
processus métamorphiques réside dans le degré de réalisation de I'équilibre entre
une roche et une solution et dans l'influence de la cinétique des réactions de
formation de minéraux sur le caractere des associations minérales qui y
apparaissent. Les processus métamorphiques sont habituellement des processus
de longue durée, comparables a celle des événements géotectoniques (ascension
d'un panache mantellique, naissance d'un rift, orogenése, etc.); ils sont
accompagnés d'une modification relativement lente des parametres externes du
métamorphisme. A la longue un équilibre entre solution et roche a, en principe,
le temps de s'‘établir. C'est pourquoi les chercheurs étudiant les roches
métamorphiques ont principalement affaire a des associations de minéraux se
trouvant en équilibre. Le probléme de la cinétique des réactions relatives a la
formation des minéraux ne se présente que dans des cas déterminés : lors d'un
métamorphisme de basse température, lors de la formation de grains de
minéraux zones due a la lenteur de la diffusion intracristalline, mais aussi lors de
I'apparition de textures coronitiques et autres structures, témoignant d'un
rééquilibrage local incomplet du systéme roche-solution a 1’occasion de la
modification des paramétres du métamorphisme. Dans la plupart des cas, la
longue durée des processus metamorphiques et la lenteur des changements de
température et de pression permettent a la roche d'atteindre I'équilibre avec le
fluide métamorphique.

Les processus métasomatiques étant, en regle générale, de moins longue durée,
sont provoqués par la circulation de solutions et ont, par conséquent, lieu dans
des conditions de gradients de concentration élevés, c'est-a-dire que ce sont,
dans l'ensemble, des processus en profond déséquilibre. Ainsi que 1’a montré
D.S. Korzhinsky a lI'occasion de I'étude des formations métasomatiques, on peut
distinguer des domaines auxquels nous appliquerons le principe de I'équilibre
local ou celui de I'équilibre mosaique. De tels domaines sont représentés par les
parties internes des zones métasomatiques dans une colonne de zonalité, ou, en
chaque point distinct, s'établit un équilibre entre la solution et la roche, mais ou
les parameétres d'équilibre changent d'un point a l'autre. Les limites entre zones
sont toutefois caractérisées par une violation manifeste de I'équilibre et par des
réactions de remplacement de minéraux de la zone externe par des minéraux de
la zone interne. On trouve assez souvent répandues parmi les roches
métasomatiques des reliques d'associations antérieures ou de produits
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métastables intermédiaires dus aux reéactions de formation de minéraux. La
diagnose et I'analyse de telles associations minérales se trouvant en déséquilibre
exigent la connaissance de la cinétique des réactions chimiques en général et en
particulier des réactions métasomatiques.

On s'apercoit du role de la cinétique chimique en examinant I'équation généerale
du flux de matiére lors du métasomatisme (voir 3.13) :

ISZIInf+|d|f +IVT+ICIn

Pour une vitesse élevée des réactions chimiques relatives a la diffusion et a
I'infiltration de la solution, on peut négliger le dernier terme de I'équation, mais,
dans le cas d’un échange rapide de matiére et de réactions lentes se déroulant
dans des conditions isothermes, la contribution de la cinétique au flux total peut
devenir prédominante et déterminer le caractere de la formation des minéraux.

La cinétique chimique formelle est basée sur la théorie des vitesses absolues de
réaction [Glasstone et al., 1948], décrivant relativement bien les réactions
homogenes simples au sein de la solution ou du gaz, ainsi que certains types de
réactions hétérogenes. Les réactions métasomatiques se distinguent par une
complexité particuliere, étant donné qu'elles sont constituées d’au moins 3 ou 4
réactions élémentaires, dont au moins 2 réactions hétérogénes (dissolution d'un
minéral de départ et précipitation d'un nouveau minéral).

La théorie postule que toutes les réactions s'effectuent par I'intermédiaire de la
formation d'un "complexe active" absorbant I'energie d'activation et se
décomposant ensuite en produits finaux avec degagement d'énergie. En partant
de ces considérations énergétiques, la théorie fournit une relation entre la vitesse
de réaction et les parametres thermodynamiques du complexe activé. La
détermination directe des constantes cinétiques des réactions constitue un
probléme expeérimental trées complexe, étant donné qu'elles dépendent du chemin
de la réaction. Le chemin le long duquel la réaction se déroule est tres sensible
aux légeres différences affectant les conditions de réalisation de I'expérience,
aussi est-il difficilement reproductible. Le nombre de réactions pour lesquelles
la cinétique est étudiée, est évidemment limité. Ceci impose de chercher une
possibilité d'évaluer la cinétiqgue des réactions a l'aide de grandeurs
thermodynamiques obtenues par calcul et déterminées expérimentalement.

La relation existant entre les parameétres cinétiques et les propriétés
thermodynamiques des produits stables initiaux et terminaux n'est, en général,
pas ¢établie. La recherche d’une telle relation fait partie du probléme général des
rapports entre dynamique et thermodynamique, qui a été soulevé pour la
premiere fois par Boltzmann dans son théoréeme H. Celui-ci constitua le premier
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pas en vue de l'applicabilité de la notion d'entropie a des microsystéemes sur la
base des équations cinétiques. Cette idée appliquée a I'échelle microscopique
donna lieu a un développement ultérieur dans les travaux de I. Prigogine relatifs
a la thermodynamique des processus irréversibles.
Les parameétres cinétiques et thermodynamiques d'un systeme sont fixés
I'équation du deuxieme principe de la thermodynamique. En combinant
I'équation de I'énergie interne du systéeme
dU = TdS — PdV + udm
avec l'expression de la quantité de chaleur du processus
dQ =dU + PdV — dW — udm,
di bilan des masses dm = dim + d.m et, en tenant compte de